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ABSTRACT：The purpose of this research is to construct a method for estimating tsunami sources of 
historical and prehistoric large tsunami events caused by large earthquake (Mw>8.6) with high accuracy 
based on limited information such as scarse historical records and geological records. 
Firstly, we proposed application of seismological theory by assuming self-similar rupture growth to the 
tsunami source model in order to reasonably reduce the number of unknown parameters concerning the 
fault slip distribution. The newly developed tsunami source model is named the Conical Fault Model 
because the final fault slip distribution becomes a conical shape. The model is reasonable from the 
viewpoint of fracture mechanics because the fault slip decreases from the center of the fault to the edge. 
The asperity area, where the slip is more than 1.5 times from the average fault slip, is geometrically 
consistent with the asperity area ratio of the Mw 8.6~9.2 earthquakes that occurred in 1952~2011. In 
addition, the less number of unknown parameters of the Conical Fault Model is advantageous to that of 
the rectangular fault model that is used in the conventional tsunami source model. For example, the 
number of unknown parameters for single segment is 5 in case of the rectangular model (latitude, 
longitude, fault length, fault width, and average slip), while 4 in case of the Conical Fault Model 
(latitude, longitude, fault plane radius, and the maximum slip). To verify the effectiveness of the new 
model, we compared the Conical Fault Model and the rectangular fault model on the number of unknown 
fault parameters and the reproducibility of the offshore tsunami waveform observed in the 2011 Off the 
Pacific Coast of Tohoku Eartheuake. As a result, the Conical Fault Model with two fault segments 
showed high reproducibility of the offshore tsunami waveform (the root mean square of the difference 
from observed data RMS = 0.86 m). Although a rectangular fault model with 55 segments had the 
highest reproductive accuracy (RMS = 0.41 m), the number of unknown parameters was extremely large 
as 275 and it is difficult to be applied to estimate historical and prehistoric tsunami sources. On the 
other hand, a rectangular fault model with single segment had the smallest number of unknown 
parameters as 3 when fault length, fault width and average slip are defined from Mw by following the 
empirical rule, but the reproducibility of the offshore tsunami waveform was low (RMS = 1.30 m). The 
rectangular fault model with multiple segments had RMS of 1.63 m or more, and the reproducibility of 
the offshore tsunami waveform was lower than that of a rectangular fault model with single segment 
because of peculiar subsidence occuring at the fault edge. Therefore, the Conical Fault Model is more 
suitable for estimating source model of large tsunamis than the rectangular models when the 
observation data is limited. 
Secondly, we constructed a method to estimate the maximum slip of the Conical Fault Model based on 
the thickness distribution of tsunami deposits. We proposed to calculate the unit width total deposition 
volume along the survey transects for both measured and calculated thickness distribution of tsunami 
deposits and formulated the relationship between the maximum fault slip and the unit width total 
deposition volume. To verify the validity of the new method, we estimated the optimum maximum slip of 
the Conical Fault Model for the 2011 Off the Pacific Coast of Tohoku Eartheuake from the thickness 
distribution of tsunami deposits formed in Koyadori (Yamada Town, Iwate Prefecture), Arahama (Sendai 
City, Miyagi Prefecture) and Odaka (Minamisoma Town, Fukushima Prefecture) and compared the 
estimated moment magnitude with the Conical Fault Model that reproduced the offshore tsunami 
waveform accurately. An interplate earthquake fault at the offshore of Arahama and a tsunami 
earthquake fault at the offshore of Koyadori were asssumed based on the slip deficit velocity distribution 
and the previous historical earthquake distribution. As a result, it was found that the maximum fault 
slip and the unit width total deposition volume were in a proportional relation. Although the the 
maximum slip of the interplate earthquake fault estimated from the thickness distribution of tsunami 
deposits was overestimated by 12.8% and the maximum slip of the tsunami earthquake fault was 
underestimated by 27.9%, the estimated moment magnitude was 9.0. Therefore, it was revealed that the 
moment magnitude of the tsunami source model can be estimated from only the thickness information of 
the tsunami deposits. 
The novelties of this research were as follow. 
 We introduced the Conical Fault Model based on the seismological theory of self-similar rupture
growth to tsunami analysis for the first time.
 We showed that wide-area offshore tsunami waveform can be accurately reproduced by using the
Conical Fault Model with a small number of parameters based on slip deficit velocity distribution
and previous historical earthquake distribution in case of the 2011 off the Pacific Coast of Tohoku
Earthquake Tsunami.
 We obtained the quantitive relationship between the maximum slip of the Conical Fault Model
assumed at the offshore of the tsunami deposits and the unit width total deposition volume of the
tsunami deposits. In case of the 2011 Off the Pacitfic Coast of Tohoku Earthquake Tsunami, the
maximum slip of the Conical Fault Model and the unit width total deposition volume of the tsunami
deposits in Koyadori, Arahama and Odaka were in a proportional relationship.
 We showed that the moment magnitude of a large earthquake with Mw~9 can be estimated with
high accuracy only from the thickness information of tsunami deposits for the first time.
Based on the results of this research, by pursuing the universality of the Conical Fault Model in the 
mechanism of occurrence of a large earthquake, it is possible to increase the validity of the application of 
the model to historical and prehistoric tsunamis. 
To estimate the source of the historical and prehistric tsunamis, it is important to investigate the 
thickness change and the grain size distribution of tsunami deposits from the sand source area. In the 
future tsunami deposits surveys aiming to utilize them for tsunami source estimation, it is expected that 
the method shown in this research contributes to the survey items and the survey sites determination. 
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1 序論 
 
1.1 研究背景 
 
2011 年 3 月 11 日に発生した東北地方太平洋沖地震を受けて，津波リスク評価において，
数千年単位での低頻度巨大地震・津波を確認し，被害が圧倒的に大きかったと考えられる
歴史・先史時代の巨大津波を考慮する必要性があるという認識が高まった（中央防災会議，
2011a）．その理由は以下の例で示される（図 1.1）． 
(1) 宮城県仙台市沿岸部（荒浜周辺）において，東北地方太平洋沖地震以前のハザードマ
ップでは，当該地域で過去数百年間に繰り返し発生し，近い将来発生する可能性が高
い（切迫性が高い）と考えられる地震・津波を想定対象としてきたが（中央防災会議，
2011a），東北地方太平洋沖地震津波の遡上範囲は，想定していた津波遡上範囲よりも約
3 km内陸まで到達した（Sugawara et al., 2012）． 
(2) 869年の貞観年間に発生した地震（以下，貞観地震）における津波の遡上範囲は，当時
と現在で地形に違いはあるものの，東北地方太平洋沖地震津波の遡上範囲に近かった
可能性があり（Sugawara et al., 2012），このような歴史時代の巨大津波をハザードマッ
プにおいて想定していなかったことが，被害拡大につながった可能性がある（中央防
災会議，2011a）． 
東北地方太平洋沖地震や貞観地震のような巨大地震は発生頻度が低いため，古文書等の
史料の分析に加えて，津波堆積物調査などの科学的知見に基づく研究を進めることが必要
である（中央防災会議，2011a）．ここで，西村（2009）によれば，津波堆積物とは，「津波
により沿岸の堆積物が侵食され，移動し，再堆積した堆積物の総称」である．過去に遡る
ほど地震・津波に関して得られる情報が少なくなるが，津波堆積物研究では，歴史時代で
は歴史記録を補完できるとともに，歴史記録がない先史時代の地震・津波をも対象とする
ことが可能であるという利点がある（図 1.2）．例えば，日本の津波堆積物研究では，特に，
海水準変化が小さい約 6000年前までの研究報告が多く，日本最古の地震・津波に関する歴
史記録である 684年白鳳地震（約 1300年前）より過去に遡ることが可能である（後藤，2014）．
そのため，過去の巨大地震・津波の発見に加えて，その繰り返しの履歴から，低頻度巨大
地震・津波の実態解明に向けた研究が可能である． 
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1.2 三陸沿岸周辺での巨大津波に関する研究動向 
 
1.2.1 三陸沿岸周辺の過去の巨大津波 
 
以下では，マグニチュード 9 クラスの巨大地震であり，多種多様な計器観測データに基
づいて断層すべり分布の推定が行われている 2011年東北地方太平洋沖地震，および津波堆
積物に基づいて津波波源モデルの推定が行われ，巨大津波イベントであった可能性がある
869年貞観地震について，これまでの研究動向を整理する． 
 
 
1.2.2 2011年東北地方太平洋沖地震 
 
1.2.2.1 地震動と津波の特徴 
 
宮城県栗原市で最大震度 7，宮城県，福島県，茨城県および栃木県の各所で震度 6強を観
測した（消防庁，2017）．地震の規模を示すモーメントマグニチュードは 9.0 と推定された
（気象庁，2011）．日本の歴史上，最大クラスの地震であり，計器観測が整備されて以来，
初のマグニチュード 9 クラスの地震であった．陸上で観測された地震動の特徴は，揺れの
長さにある．青森県から千葉県までの地震動観測所において，1 gal（周期 0.4秒～5秒程度
の場合，震度 1程度）以上の揺れが 5分以上続いた（気象庁，2011）． 
地震に伴い発生した津波も，日本の歴史上，最大クラスであった．一連の災害による日
本全国における死者数は 19,575人，行方不明者数は 2,577人（2017年 9月 1日現在，消防
庁（2017））であったが，死者の 90％以上の死因は溺死であった（警察庁，2012）．建物被
害は，全壊数 129,107戸，半壊数 254,139戸であり，多数の道路，橋梁，堤防等が損壊した
が，その多くが津波によるものであったと考えられている（警察庁，2012）．このように，
巨大地震・津波は大規模な被害を引き起こす可能性があり，被害低減のためには，実態解
明に向けた研究が必要である． 
 
 
1.2.2.2 断層すべり分布の不均一性と大すべり 
 
東北地方太平洋沖地震の断層すべり分布および地震モーメントは，多種多数の観測デー
- 3 - 
 
タを用いて推定されている．しかし，用いられたデータによって推定結果が異なっており，
豊富な観測データに基づいてもなお，断層すべり分布の推定が困難な課題であることが分
かる． 
全球的に観測された遠地地震波のインバージョンでは，510 km × 240 kmの断層破壊域が
136 枚の矩形断層に分割され，推定された最大すべり量は震源から約 50 km 南東の地点で
28 mであり，震源の約 100 km北西および茨城県沖を合わせて 3か所におけるすべり量のピ
ークが推定された (Yoshida et al., 2011)．Yoshida et al. (2011) はさらに，北海道から関東地方
で観測された強震動のインバージョンを行っており，推定された最大すべり量は震源から
約 50 km北東の地点で 38 mであった．遠地地震波および強震動のインバージョンで推定さ
れた地震モーメントはそれぞれ 4.3 × 1022 （Mw 9.0）および 3.4 × 1022 Nm（Mw 9.0）であっ
た． 
さらに，全球的に観測された遠地地震波と東北地方の陸上で観測された測地データのジ
ョイントインバージョンでは，断層破壊域は 108 枚の矩形断層に分割され，推定された最
大すべり量は震源から約 75 km東南東の海溝軸沿いで 43 m，断層長さは最大 300 kmと推定
された（図 1.3，Kubo and Kakehi, 2013）．推定された地震モーメントは，3.4 × 1022 Nm（Mw 
9.0）であった (Kubo and Kakehi, 2013)． 
一方，沖合と沿岸で観測された津波波形のインバージョンでは，断層破壊域は 55枚の矩
形断層に分割され，推定された最大すべり量は震源から約 75 km東南東の海溝軸沿いで 69.1 
m，断層長さは約 550 kmで，震源から約 150 km北東の海溝軸沿いでも 36.1 mのすべりが
推定された (Satake et al., 2013)．推定された地震モーメントは 4.2 × 1022 Nm（Mw 9.0）であ
った (Satake et al., 2013)． 
遠地地震波，強震動，測地データのインバージョンで得られた断層すべり分布と沖合・
沿岸津波波形のインバージョンで得らえた断層すべり分布の最大の違いは，岩手県沖の海
溝沿いでの大すべりである (Koketsu et al., 2011)．この違いが見られた原因として Koketsu et 
al. (2011) は，海溝沿いの断層すべりが津波波源となったものの，陸上で観測可能な強震動
や地表変位に影響しなかったためであると述べている． 
一方，Kawamura et al. (2012) や Tappin et al. (2014) は岩手県沖の津波波源として，海底地
すべりの可能性を指摘している．その根拠として，海溝沿いに海底地すべり痕がみられる
ことを挙げている (Kawamura et al., 2012; Strasser et al., 2013; Tappin et al., 2014)．海底地すべ
りは，地震と同様に津波波源として考慮すべき現象である (Watts et al., 2005; Harbitz et al., 
2013; Kawamura et al., 2014)．しかし，海底地すべりは地震による地殻変動により誘発された
可能性があり (Strasser et al., 2013; Kawamura et al., 2014)，これらの津波波源としての作用の
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度合いを区別するのは困難である．また，1896 年明治三陸地震のような津波地震でも説明
可能であるため (Satake et al., 2013)，本研究では地震の地殻変動によって引き起こされる津
波のみを考慮する． 
 
 
1.2.2.3 断層すべり分布とすべり欠損速度分布および既往地震の関係 
 
東北地方太平洋沖地震の断層すべり分布における大すべり域は，すべり欠損速度が大き
いと推定されていた領域に含まれていたことが報告されている（Ozawa et al., 2011；西村，
2012）．プレート沈み込み帯における地震サイクルをプレート間における応力の蓄積・解放
のサイクルであるとする考え (Savage, 1983; Matsu’ura and Sato, 1989; Hashimoto et al., 2009) 
と整合的であり，すべり欠損速度分布が地震発生領域の推定において有力な先験情報とな
ることを示している（地震本部，2017）．すべり欠損速度分布は陸上の測地観測データから
推定することが可能であるが（例えば，Nishimura et al, 2004；西村，2012），陸上の測地観
測のみでは海溝軸近くの浅部でのすべり欠損速度分布の推定精度が低いという課題があり，
海底測地観測の充実が待たれる（西村，2012）． 
一方，東北地方太平洋沖地震における岩手県沖の海溝軸付近の大すべり域は，1896 年明
治三陸地震に近かった (Satake et al., 2013)．明治三陸地震について，安中ほか（1999）は，
Tanioka and Satake (1996b) によって推定された断層破壊領域の北部でのすべり量が大きか
ったと推定している．一方，東北地方太平洋沖地震では南部でのすべり量が大きかったと
推定されている (Satake et al., 2013)．海溝軸近くの浅部は，陸上の測地観測のみではすべり
欠損速度分布の推定精度が低いため（西村，2012），応力の蓄積・解放のサイクル（地震発
生周期）を議論することが困難であるが，1896年と 2011年の地震イベントの繰り返しから，
この領域が地震発生の可能性の高い領域であり，過去の地震の津波波源推定においても地
震発生領域として有力な先験情報となると考えられる． 
 
 
1.2.2.4 津波堆積物の調査 
  
東北地方太平洋沖地震では，断層すべり分布や断層破壊過程などの地震に関する実態解
明を目的とした研究に加えて，津波堆積物の堆積学的な研究を目的とした調査が行われた
（図 1.4）． 東北地方太平洋沖地震によって，青森，岩手，宮城，福島，茨城および千葉の
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各県の沿岸地域で津波堆積物が形成されたことが報告されている（Goto et al., 2011；藤原ほ
か，2011；Abe et al., 2012；Narure et al., 2012；宍倉ほか，2012；Nakamura et al., 2012；山田・
藤野，2013；阿部，2015；Ishimura and Maruyama, 2015；高田ほか，2016）．また，北海道太
平洋沿岸の河川でも津波堆積物が形成されたことが報告されているが，層厚分布などの詳
細は記録されていない（川上ほか，2011）．上記以外の地域での津波堆積物の形成は報告さ
れていないが，津波が遡上した地域においては津波堆積物形成の可能性は否定できない． 
東北地方太平洋沖地震の津波堆積物の調査で明らかとなった最も重要な事実は，津波浸
水範囲と津波堆積物の分布範囲が必ずしも一致しないということである（Goto et al., 2011；
Abe et al., 2012；宍倉ほか，2012）．1.2.3.3節で説明するように，これまで津波堆積物の分布
範囲から過去の津波の浸水範囲が推定されてきた．しかし，津波浸水範囲が津波堆積物の
分布範囲と一致するという仮定で推定した津波浸水範囲は，過小評価であった可能性が示
唆された． 
 
 
1.2.3 869年貞観地震 
 
1.2.3.1 古文書と伝承の記録 
 
貞観地震は，869年 7月 13日（貞観十一年 5月 26日）に発生した（渡邉，1998）．古文
書，伝承および津波堆積物に基づく研究が行われている（阿部ほか，1990；渡邉，1998，
2000，2001） 
 『日本三代実録』の記述から，貞観地震は強い揺れを発生させ，大規模な津波を引き起
こしたと考えられる（渡邉，1998）．記述によると，千人が溺死したとされる（渡邉，1998）．
浸水の範囲についても記述があるが，具体的な場所についてはいくつかの説があり（阿部
ほか，1990；渡邉，1998），特定されていない．正史の記録はこれらの記述に限られる． 
渡邉（1998，2000，2001）は，宮城および福島に残る 869 年の地震あるいは津波に関す
る伝承を整理した．それによると，北は宮城県気仙沼大島から，南は茨城県大洋村まで過
去の津波に関する伝承があった．しかし，津波の発生時期や津波の浸水範囲を特定するた
めの情報は得られていない． 
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1.2.3.2 津波堆積物の調査 
 
 貞観地震の津波堆積物は，岩手，宮城，福島で発見されている（図 1.4）．岩手において
は，高田ほか（2016）が岩手県洋野町から陸前高田市まで調査を行った．また，Inoue et al. 
(accepted) と Ishimura and Miyauchi (2015) はそれぞれ野田村と宮古市小谷鳥において貞観
地震に相当する年代を示す津波堆積物を報告している．宮城においては，石巻平野および
仙台平野において調査が行われた（Minoura et al, 2001；宍倉ほか，2007；澤井ほか，2006；
2007；2008）．福島においては，南相馬市小高で津波堆積物が発見された（Sawai et al., 2012）． 
 調査が行われたものの，869年頃に相当する津波堆積物が発見されなかった地点としては，
青森県三沢市 (Nakamura et al., 2012) と茨城県十王市 (Sawai et al., 2012) がある．しかし，
必ずしもこれらの地域に貞観地震津波の遡上がなかったと判断することは困難である．三
沢市の海岸では，貞観地震だけでなく，1611年慶長三陸地震および 1896年の明治三陸地震
での津波の影響を受けた可能性があるものの，これらの年代に相当する津波堆積物が発見
されなかったため，地形や環境の特性により過去の津波堆積物の特定が困難な地域である
可能性がある (Nakamura et al., 2012)．また，十王市での津波堆積物調査では，最も古い年
代の津波堆積物が 869年より新しかったものの (Sawai et al., 2012)，さらに古い津波堆積物
（深い地層）の調査が必要である． 
 
 
1.2.3.3 これまでに推定されている断層すべり分布 
 
 歴史地震の津波波源モデルの推定方法は，計器観測（験潮記録など）が整備され始めた
1894 年以降の地震の津波波源モデルの推定方法と異なる（首藤ほか編，2007）．1894 年以
降の地震では，沿岸で津波波形が観測されており，地震発生からの経過時間と津波逆伝播
図から，断層の位置が推定される（羽鳥，1967，2004；Hayashi et al., 2011）．これは，津波
波形が「時間の情報」を持っているために可能である．一方，歴史地震では，地震発生か
ら津波が沿岸に到達するまでの正確な時間の情報が得られることはない．そのため，津波
波源の位置は津波逆伝播図法等により位置が推定されている断層と比較されてきた（首藤
ほか編，2007）． 
これまで提案されている貞観地震の津波波源モデルは大きく 2 種類に分けられる．一つ
は，1896年明治三陸地震と 1993年昭和三陸地震が発生した岩手県沖から海溝軸に沿って南
に断層を長くしたモデルである（箕浦，1990；渡邉，1998）．もう一つは，宮城北部から福
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島南部沖にプレート境界型断層を想定したモデルである（佐竹ほか，2008；菅原ほか，2011；
Sawai et al., 2012）．後者のモデルは，前者よりも陸に近い位置に断層を想定している． 
津波堆積物を活用した貞観地震の規模評価では，少なくとも津波堆積物が発見された地
点まで津波が浸水する必要があると仮定され，津波波源モデルの推定が行われてきた（行
谷ほか，2010；菅原ほか，2011；Shishikura et al., 2011；Sawai et al., 2012；Namegaya and Satake, 
2014）．貞観地震と対比される年代の津波堆積物が仙台平野と福島県南相馬市小高で発見さ
れ，仙台平野では，当時の海岸線から約 3 km内陸まで堆積物が分布していたことから，貞
観地震のマグニチュードはMw 8.4以上であったと推定された（Sawai et al., 2012）．津波波
源モデルの推定手法としては，試行錯誤法（相田，1977）が用いられた．複数の断層モデ
ルによる浸水分布を計算し，すべての津波堆積物発見地点が浸水する条件を満たす断層モ
デルが最低限必要な断層規模として推定された（行谷ほか，2010；Namegaya and Satake, 
2013；Sawai et al., 2012；Shishikura et al., 2011；菅原ほか，2011）． 
東北地方太平洋沖地震以降，仙台平野では津波浸水範囲が津波堆積物の分布よりも大き
くなるため，上記の仮定で推定された断層モデルの規模は過小評価である可能性が明らか
となった (Goto et al., 2011)．この問題を解決するため，Namegaya and Satake (2014) は，最
も内陸で発見された津波堆積物の地点における浸水深と流速の条件を加えることを提案し
た．例えば，東北地方太平洋沖地震では，Satake et al. (2013) による津波波源モデルによる
仙台平野と石巻平野における浸水深と流速の再現計算を行った結果，最も内陸で発見され
た津波堆積物の地点で最大浸水深 1.0 m以上，最大流速 0.6 m/s以上であった (Namegaya and 
Satake, 2014)．これらの条件を貞観地震に適用し，試行錯誤法によって断層モデルを推定し
た結果，地震の規模はMw 8.6以上であったと結論付けた．このときの津波波源モデルは単
一の矩形断層モデルが用いられており，断層幅 100 km，断層長さ 200 km以上の断層面に対
し，平均すべり量は 12 mであると結論付けた (Namegaya and Satake, 2014)． 
しかし，Namegaya and Satake (2014) の条件でわかるのは，津波堆積物の分布を再現する
ために必要な津波規模の下限であり，規模の上限や最も妥当と考えられる規模を推定でき
ない．菅原ほか（2011）は，貞観地震の堆積物の分布範囲に加えて，津波浸水計算における
底面せん断応力の分布を考慮することで，地震規模の上限値を推定した．侵食の痕跡が発
見された地点と発見されなかった地点の分布と比較し，沖合に想定した地震規模はMw 8.32
以上であり，Mw 8.37は過大評価の可能性があると結論付けた．このように，津波の痕跡が
ないことを条件にすることで，地震規模の上限値（それより大きい規模ではない可能性）
を示すことが可能である．しかし，菅原ほか（2011）で述べられているように，侵食の痕跡
が消失していた場合，過小評価になる可能性があることや，侵食の痕跡を識別する基準が
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ないことが問題である．津波堆積物を用いた研究において，津波堆積物や地表面の侵食な
どの痕跡が消失した可能性を判断することは困難であるため，津波堆積物の分布限界にお
けるデータだけでなく，現在まで保存されている痕跡を最大限に利用し，過小評価となる
可能性を最小限にとどめることが重要である． 
 
 
1.3 現状の問題整理と本研究の目的 
 
 これまでの津波堆積物を活用した津波波源推定手法には，津波波源モデルの合理性につ
いての問題点と，津波堆積物の活用方法についての問題点がある． 
まず，1952～2011 年に発生した Mw 8.6～9.2 の巨大地震の断層すべり量の相似則 
(Murotani et al., 2013) によると，Mw 8.6の平均断層すべり量は 3.6 mであり，Namegaya and 
Satake (2014) の推定した平均すべり量（12 m）はこの相似則よりも 3倍以上過大である．
また，断層幅は地震規模に応じた相似則が得られているが (Wells and Coppersmith, 1994; 
Papazachos et al., 2004)，Namegaya and Satake (2014) は断層幅を 100 kmに固定しており，断
層スケールの相似則に従っていない．過去の巨大津波イベントが近年のイベントと「斉一
的」であるとした場合，2011 年の地震津波のように近年のイベントで得られた知見に基づ
いて地震学的により合理的な津波波源モデルを用いるべきである．しかし，東北地方太平
洋沖地震で明らかとなったように，マグニチュード 9 クラスの大規模地震の断層すべり分
布は不均一であり，従来の矩形断層を複数組み合わせる手法では，不均一な断層すべりを
再現するために多数の断層を組み合わせる必要があるため，推定すべき未知パラメータ数
が多くなるという問題がある． 
次に，津波波源推定において，津波堆積物の空間分布は活用されているが，津波堆積物
の層厚分布の情報は活用されていないという問題がある．情報が限られる歴史・先史時代
の津波波源推定において，津波堆積物をより効果的に活用すべきである．津波堆積物の層
厚分布は，津波の遡上における流況の時間的・空間的変化を反映していると考えられ，津
波波源規模を制約する条件となることが期待される． 
上記の問題点を解決するため，本研究では以下を研究課題とする． 
(1) 津波堆積物のみから推定可能なマグニチュード 9 クラスの巨大地震の断層モデルとし
て，矩形断層モデルに代わる，地震学的に合理的かつ未知パラメータ数が少ない断層
モデルを検討すること． 
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(2) 津波波源推定において，津波堆積物の層厚分布を効果的に活用する手法を検討するこ
と． 
上記の研究課題を通じた本研究の目的は，歴史津波のように痕跡情報が限られた過去の
津波イベントの波源を高精度で推定する手法を構築することにある．特に，より痕跡情報
に乏しく，地質記録しか得られない先史時代にまで遡って津波波源を推定できるようにす
るため，すべり欠損速度および既往地震履歴の先験情報を取り入れながら，津波堆積物の
層厚情報のみに基づいてマグニチュード 9クラスの巨大地震（Mw > 8.6）のモーメントマグ
ニチュードを合理的に推定することを目指す．構築した手法の妥当性検証を行うため，東
北地方太平洋沖地震を推定対象とし，この地震で得られた津波堆積物データに基づいて津
波波源モデルにおける断層すべり量およびモーメントマグニチュードを推定した． 
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図 1.1 宮城県仙台市沿岸における 2011 年東北地方太平洋沖地震津波以前の仙台市津波ハ
ザードマップにおける想定津波遡上ライン（中央防災会議（2011b）に基づく），869年貞観
地震津波の推定遡上ラインおよび 2011 年東北地方太平洋沖地震津波の推定遡上ライン
（Sugawara et al. (2012)に基づく）． 
 
図 1.2 計器観測，歴史記録および津波堆積物から得られる過去の地震・津波に関する情報
量と遡ることが可能な時間の長さのイメージ図． 
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図 1.3 2011年東北地方太平洋沖地震の震源，Kubo and Kakehi (2013) によって推定された
すべり分布のコンター（4.3 m間隔）および本研究で使用した沖合津波波形観測点の位置．  
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図 1.4 東北地方太平洋沿岸における，2011年東北地方太平洋沖地震と 869年貞観地震の津
波堆積物調査地域の分布． 
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2 円錐型断層モデルの津波解析への導入と適用 
 
2.1 既往研究のレビュー 
 
2.1.1 地震学における断層モデル 
 
断層の運動学的モデルとして代表的なものに，最終的なすべり分布を一様とする Haskell
モデル (Haskel, 1964) と，中心から離れるにつれて一定の応力降下を伴いながらすべり量が
低下する Sato and Hirasawaモデル (Sato and Hirasawa, 1973) がある．両モデルとも，ある 1
点から破壊が開始し，一定速度で同心円状に広がり，ある半径まで到達したときに破壊が
停止することを仮定している． 
断層すべりに伴う地表面の変位を計算するモデルでは，数値計算に適した矩形断層面で
Haskellモデルと同様に一様なすべり量を想定する Okadaモデル (Okada, 1992) が一般的に
用いられるようになった．近年は観測データが豊富に得られるようになったため，断層破
壊領域を 1 枚の矩形ではなく，複数の矩形断層面に分割してそれぞれの断層面のすべり量
が推定される（安中ほか，1999；Satake et al., 2013）． 
 
 
2.1.2 円錐型断層モデルの導入と期待 
 
東北地方太平洋沖地震の断層すべり分布の推定では，断層破壊域を多数の矩形断層に分
割してそれぞれの矩形断層のすべり量が推定された．例えば，Kubo and Kakehi (2013) は，
断層破壊域を 108枚の矩形断層に分割し，Satake et al., (2013) は 55枚の矩形断層に分割し
た．しかし，痕跡データが限られた過去の大規模地震を推定する時は，推定できる未知パ
ラメータ数が限られるため，断層破壊領域をこのように多数の矩形断層面に分割すること
ができない． 
 本研究では，Sato and Hirasawa モデルでの断層すべり分布の幾何形状が円錐形になり，
Kubo and Kakehi (2013) の推定した東北地方太平洋沖地震の断層すべり分布に近似できる可
能性に注目した．そこで，Sato and Hirasawaモデルのように断層すべり分布が円錐形となる
モデルを円錐型断層モデルと呼び，巨大地震の不均一なすべり分布を再現しつつ，未知パ
ラメータ数が少ないモデルとして，このモデルを津波解析に導入する．次節以降では，ま
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ず，円錐型断層モデルを導入する理由を説明したのち，円錐型断層モデルの仕組みについ
て説明する． 
 
 
2.1.3 円錐型断層モデル導入の理由 
 
 円錐型断層モデルを津波波源推定に導入する理由は以下の 3 点である．（1）破壊の成長
過程と最終すべり分布をより合理的にするため．（2）断層端における地表変位の再現精度
を向上するため．（3）断層形状を決定するパラメータ数を低減するため． 
 まず，矩形断層モデルでは，破壊の成長過程を考慮する場合，破壊継続時間を用いる（例
えば，Satake et al., 2013）．しかし，この時考慮されるのは，断層面内のすべり速度だけであ
り，断層面の広がりの成長は考慮されない．一方，円錐型断層モデルは，断層面の広がり
の成長過程を再現することが可能である (Sato and Hirasawa, 1973)． 
 次に，断層すべりによる地表変位を計算するモデルは，半無限弾性体を仮定している
(Okada, 1992；Yabuki and Matsu’ura, 1992)．弾性体中に亀裂が発生した場合，亀裂外の境界
（𝑥 = 𝑐）では，理論的にはせん断応力が無限大に発散する（式 2.1）（大中・松浦，2002）． 
𝜏(𝑥) = 𝜏(∞) 𝑥
√𝑥2 − 𝑐2
 (2.1) 
ここで，𝑥 は亀裂の中心からの距離，𝜏(𝑥) は位置 𝑥 でのせん断応力，𝑐 は亀裂の長さであ
る．亀裂外周辺（𝑥 ≅ 𝑐）では非常に大きなせん断応力が発生するが，地表計算においては，
断層端が地表に到達していない場合，非常に大きな隆起または沈降となって再現される．
特に，断層傾斜角が小さい場合，断層境界で沈降が大きくなる．矩形一様すべり断層では，
矩形断層内に平均すべりを想定するため，断層面内と断層面外ですべり分布が不連続とな
り，断層端において極端な沈降が現れる．一方，円錐型断層モデルでは，断層中央から断
層端に向かってすべり量が小さくなり，断層端においてすべり量がゼロとなるため (Sato 
and Hirasawa, 1973)，断層端における極端な沈降を低減することが可能である． 
 最後に，矩形断層モデルでは，断層形状の設定に Papazachos et al. (2004) のスケール則が
用いられる．しかし，このスケール則は断層の巨視的パラメータ（断層全体の長さおよび
幅）の経験則である．アスペリティ（大すべり域または超大すべり域）の面積に関する経
験則は提案されているが（Murotani et al., 2013；地震本部，2016），アスペリティの形状（長
さと幅の比など）に関する経験則はない．また，アスペリティの個数は地震規模が大きく
なるにつれて増える傾向があることが知られており（宮腰ほか，2001），強震動生成域の個
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数はMw6未満で 1個，Mw 6～7で 2個，Mw 7～8で 3個，Mw 8以上で 5個であることが
知られているが（笹谷ほか，2006），津波波源としての断層モデルにおいては，大すべり域
や超大すべり域の個数を 1～2 個としている（地震本部，2016）．そのため，大すべり域 2
個と超大すべり域を 1 個想定する場合，地震規模に対して，背景領域の形状はスケール則
から一意に決まるが，大すべり域と超大すべり域の長さと幅がそれぞれ断層パラメータと
なり，未知パラメータ数が多くなる．未知パラメータ数が多い（断層形状の自由度が高い）
ことは，観測データが豊富な近年の地震の断層すべり分布の推定や，断層すべり分布の不
確定性を考慮した確率論的津波ハザード評価（土木学会，2011；杉野ほか，2015）において
は重要であるが，限られた痕跡データから津波波源を推定するときには，断層を合理的に
モデル化し，未知パラメータ数を減らす必要がある．円錐型断層モデルにおける断層面の
形状は円形であるが，これは矩形断層モデルの断層長さと幅の比を 1 と仮定した場合に相
当する．形状を決定する断層パラメータは円の半径のみであり，未知パラメータ数が少な
くなる． 
 以上のように，矩形断層モデルは少ないパラメータで断層すべり量の不均一性を再現す
るときに不合理な点がある上，断層すべり分布の不均一性を精度良く再現するには未知パ
ラメータ数が多くなるという問題があり，津波堆積物のみから津波波源を推定するのに適
さないと考える．これに対し，次節以降で説明する円錐型断層モデルは，断層すべり分布
が合理的であり，未知パラメータ数が少ない．そのため，津波堆積物のみから津波波源を
推定するのに適していると考える． 
 
 
2.2 本章の目的 
 
以上のように，地震学における断層モデル研究では，矩形と並んで円形の断層面を仮定
していた．矩形断層モデルに代わり，円錐型断層モデルを用いることで，Kubo and Kakehi 
(2013) が推定した東北地方太平洋沖地震の断層すべり分布にみられるような，巨大津波の
波源モデルにおける不均一性を再現できることが期待される． 
本章の目的は，歴史・先史津波にも適用可能な，未知パラメータ数が少なく，かつ合理
的な波源モデルを検討することであり，第 3 章の津波堆積物の層厚情報を活用した巨大津
波の波源推定において使用する津波波源モデルとして，円錐型断層モデルが適しているこ
とを矩形断層モデルと比較したうえで確認する． 
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2.3 手法 
 
2.3.1 円錐型断層モデルの津波解析への導入 
 
2.3.1.1 破壊の成長過程と最終すべり分布 
 
Sato and Hirasawaモデルでは，円形クラックが自己相似的に広がる． 
𝐷(𝜌,  𝑡) = (24 7𝜋⁄ )(𝜎 𝜇⁄ )�{𝑣2𝑡2 − 𝜌2} (2.2) 
ここで，𝐷�𝜌,  𝑡� は断層面上でのすべり量 (m)，𝜌 は断層中心からの距離 (m)，𝑡  は経過時
間 (s)， 𝜎 は応力降下量 (Pa)，𝜇 は剛性率 (Pa)，𝑎 は断層面の半径 (m)，𝑣 は破壊伝播速
度 (m/s) である．これに加えて，Madariaga のモデル (Madariaga, 1976) では，円形クラッ
クが断層縁まで到達した後，外側から順番にすべりが停止する．円錐型断層モデルでは，
これらのモデルを津波解析に導入するため，断層破壊過程を離散的にし，半径を規則的に
変えた円形一様すべり断層を重ね合わせることで円錐型のすべり分布を表現した（図 2.1）．
最初に最も小さい半径の断層が破壊し，ある破壊伝播速度 𝑣 で順番に大きい半径の断層が
破壊することを仮定する．最も大きい半径の断層が破壊した後は，同じ速度で小さい半径
へと戻る（図 2.2a）．これにより，Madariagaのモデルと同様の破壊成長過程をモデル化した．
解放するモーメント速度の時間変化は図 2.2bのようになる． 
断層 1個あたりの未知パラメータ数は，位置（緯度，経度），断層面半径および最大すべ
り量の 4 個である（表 2.1）．断層 2 個の場合，パラメータ数は 8 個となる．破壊遅れを考
慮する場合，断層 1個につきパラメータ数が 1個増える． 
断層面が海溝軸まで到達している場合，断層縁でのすべり量をゼロにする必要がない 
(Kubo and Kakehi, 2013)．そのため，断層面がプレート境界面からはみ出すような場合も想
定し，はみ出した面を取り除いた（図 2.3）． 
断層の傾斜角は深さによって異なり，Kubo and Kakehi (2013) はMiura et al. (2005) による
宮城県沖の地殻構造モデルに従い，最も浅いところで 7°，中間の深さで 11°，最も深いとこ
ろで 23°としているが，本研究では単純化のために断層面内で一定と仮定した（図 2.3）．予
備研究として，傾斜角と地表変位計算結果の関係を調べるため，最も半径が大きい円形断
層にすべり量 1 mと異なる傾斜角を与え，地表変位を計算した（図 2.4）．図 2.4が示すよう
に，傾斜角が大きいほど最大隆起量は大きくなるが，最大沈降量は小さくなる． 
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2.3.1.2 断層スケールの経験則 
 
最終的なすべり分布の幾何形状が円錐となるようにしたのは，形状を規定するパラメー
タ数が少ないことに加えて，アスペリティ面積と断層面積の関係がマグニチュード 9 クラ
スのプレート境界型地震の経験則 (Murotani et al., 2013) を満たしているためである．平均
すべり量の 1.5倍以上すべった領域をアスペリティと定義した場合，1952～2011年に発生し
た Mw 8.6～9.2 のプレート境界型地震のアスペリティの面積 𝑆𝑎 と断層面積 𝑆 の関係は 
𝑆𝑎 = 0.2 𝑆 で近似することができ，アスペリティの面積は全体の 20%であった (Murotani et 
al., 2013)．個別のイベントでみると，2010年マウレ地震（Mw 8.8）ではアスペリティ面積
は全体の 16%（最小），1957年アリューシャン地震（Mw 8.6）は 32%（最大）であった (Murotani 
et al., 2013)．同様の定義により，断層面の半径 𝑅（面積を 𝑆 とする），最大すべり量 𝐷 と
なる円錐型のすべり分布を想定した場合，平均すべり量  𝐷�  は  𝐷� = 1 3⁄ 𝐷  であり，
𝐷𝑎 ≥ 1.5𝐷� となるアスペリティの半径 𝑅𝑎 は 𝑅𝑎 = 1 2⁄ 𝑅 である（図 2.1）．よって，アス
ペリティの面積は 𝑆𝑎 = 1 4⁄  𝑆 であり，全体の面積の 25%となり，16～32%の範囲に収まっ
ている． 
 
 
2.3.2 円錐型断層モデルの有効性の検証 
 
 円錐型断層モデルが津波波源モデルの推定に適用可能であることを示すためには，円錐
型断層モデルによって津波波形が精度良く再現されることを示す必要がある．また，従来
の矩形断層モデルを複数組み合わせる方法に代わる断層モデルとして円錐型断層モデルが
有効であることを示すためには，矩形断層モデルより推定すべき未知パラメータが少なく
なることを示す必要がある．本研究では，これらの検討対象として東北地方太平洋沖地震
の事例を選んだ．東北地方太平洋沖地震を選んだ理由は以下の通りである．（1）マグニチ
ュードが 9 クラスの巨大地震である．（2）津波波源モデルが多種多数の観測データから推
定されている．（3）広域で津波堆積物の層厚分布が調査されており，津波堆積物を活用し
た津波波源モデルの推定精度の検証が可能である． 
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2.3.3 円錐型断層モデルによる東北地方太平洋沖地震での沖合津波波形の再
現 
 
まず，単一の円錐型断層モデルで Kubo and Kakehi (2013) によって提案された最終的なす
べり分布（図 1.3）を再現した．半径を 25 kmから 25 kmずつ 150 kmまで大きくした 6枚
の円形断層を重ね合わせ，最大すべり量が 43 mとなるよう，各円形断層のすべり量を 7.17 
mとし，これを円錐型モデル Aとした（図 2.5a）． 
断層すべりに伴う地表変位を，点震源に対する解析解としてモーメントテンソルと親和
性のある Yabuki and Matsu’ura (1992) の式表現を用いて計算し，岩手，宮城および福島沖合
計 6か所（図 1.3）の GPS波浪計での津波波形を Imamura et al. (2006) の津波数値計算モデ
ルを用いて計算した．津波数値計算において，空間格子間隔および時間格子間隔は 1215 m
および 0.1秒とした．破壊伝播速度は Kubo and Kakehi (2013) に倣い 𝑣 = 2.0 km/sとした．
破壊伝播速度は S波速度に比例するため（Geller 1976；大中・松浦，2002），地殻構造モデ
ルに基づく S 波速度からあらかじめ推定可能なパラメータである．走向は海溝軸に沿うよ
う 192°とした．すべり角は Satake et al. (2013) に倣い 81°とした．Kubo and Kakehi (2013) の
断層モデルと異なる点は，傾斜角が一定である点，震源ではなく円の中心から破壊が開始
する点，最初に破壊した断層が最後まですべり続ける点，および最後に海溝軸沿いでのす
べりが発生しない点である． 
次に，円錐型モデル Aに岩手県沖の海溝軸付近に傾斜角を 7°，最大すべり量を 36.1 mと
した円錐型断層モデルを 1個加えた場合を円錐型モデル Bとした（図 2.5b）．最大すべり量
は Satake et al. (2013) を参考に設定した．P波，S波速度および地殻物質の密度は一様と仮
定し，それぞれMiura et al. (2005) の地殻構造モデルに基づき，6.70，3.87 km/sおよび 2.90 t/m3
とした．円錐型モデル A，Bの地震規模はそれぞれMw = 8.97，9.00で，地震モーメントは
それぞれ 𝑀0 = 3.6 × 1022，4.0 × 1022 Nmである． 
津波波形の再現精度は，観測値と計算値の差の二乗平均平方根（𝑅𝑀𝑆）によって評価し
た． 
𝑅𝑀𝑆 = �1
𝑁
� (𝑐𝑎𝑐𝑖 − 𝑜𝑜𝑜𝑖)2𝑁
𝑖=1
 (2.3) 
ここで，𝑐𝑎𝑐𝑖 および 𝑜𝑜𝑜𝑖 は 𝑖 番目の計算値および観測値，𝑁 は全データ数（2507点）で
ある（表 2.2）．観測データはリアルタイムナウファス（国土交通省）が公開している 5 秒
間隔のデータを用い，河合ほか（2011）に従い観測施設が地盤沈下したことによる影響を補
正した．比較対象は Satake et al. (2013) に従い，最大波を観測してから水位が低下し，再び
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上昇するまでとした．𝑅𝑀𝑆 の評価は断層破壊発生時刻に大きく依存するため，円錐型モデ
ル Bにおいては，岩手県沖の GPS波浪計での最大波の到達時刻が合うよう，地震開始 2分
後に岩手沖での破壊が発生したと仮定した． 
 
 
2.3.4 円錐型断層モデルによる東北地方太平洋沖地震の津波波源モデルの推
定 
 
円錐型断層モデルの優位性（少ない未知パラメータで精度良く再現）を検討するため，
東北地方太平洋沖地震津波に対して，円錐型断層モデルのみによる手法でも，少ない未知
パラメータで精度良く再現できることを示す．このとき，前提条件として，すべり欠損速
度分布および既往地震履歴に基づきある程度震源域が分かっていることとした．円錐型断
層モデルにおける円錐の位置，断層面半径，円錐頂点のすべり量，破壊開始遅れを複数ケ
ース想定し，沖合津波波形情報から最適モデルを選定した．この結果と既往の矩形断層モ
デルとの比較を行った． 
まず，すべり欠損速度分布および既往地震の破壊領域（図 2.6）に基づき断層位置を想定
し，断層面半径を変えた複数の円錐型断層モデルに単位すべり量を与え，沖合 GPS 波浪計
における津波波形を計算し，これをグリーン関数とする．断層位置と断層半径を試行錯誤
法，円錐頂点のすべり量をインバージョンによって推定する手法である．震源付近の断層
（プレート間地震）のみで観測値を再現するようなすべり倍率𝑎を最小二乗法により算出し
た．このとき，プレート間地震は 14：46に破壊が開始したことを想定し，破壊開始遅れは
想定しない． 
断層破壊開始遅れ 𝑇𝑟  を考慮した岩手県沖海溝沿いの津波地震における断層すべり倍率 
𝑎 を最小二乗法により算出した．このとき，観測値から震源付近の断層で発生した津波を
除去した補正観測値と比較した． 
𝑎 = ∑ 𝑐𝑎𝑐𝑖𝑜𝑜𝑜𝑖𝑁𝑖=1
∑ 𝑐𝑎𝑐𝑖
2𝑁
𝑖=1
 (2.4) 
𝑇𝑟 = 𝑚∆𝑡 (2.5) 
ここで，𝑎 は最小二乗法に基づくすべり倍率，𝑜𝑜𝑜𝑖 はデータ𝑖における観測水位，𝑐𝑎𝑐𝑖 はデ
ータ 𝑖 における計算水位，N はデータ数，𝑇𝑟 は破壊開始遅れ（分），𝑚 は整数（𝑚 = 0, 1, 
2, 3），∆𝑡 は単位破壊開始遅れ（= 1 分）である． 
プレート間地震は，15ケース（5通りの緯度×3通りの円錐頂点深さ）を検討した（表 2.3）．
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プレート間地震の半径は地震規模が大きい場合，断層幅が飽和するため，断層位置により
自動的に決定する．すべり欠損速度分布に基づき，円錐型の頂点が深部，中間，浅部とな
る 3ケースの形状を想定した（図 2.7a ~ c）．震源沖の緯度を基点として，北に 25 km，南に
25，50，75 km動かした 5地点を想定した．断層規模が大きく，断層西端が逆断層地震の発
生限界（Igarashi et al., 2001）に到達するため，断層幅は最大 200 kmとなる．まず，3通り
の円錐頂点深さそれぞれで緯度とすべり量を決定し，津波地震との組み合わせを検討した． 
次に，プレート間地震で再現できない岩手沖 GPS 波浪計の津波波形を再現するため，津
波地震を想定した（表 2.3）．明治三陸地震の断層中心緯度を基点として，北に 25，50 km，
南に 25，50 km動かした 5地点を想定した（図 2.7）．断層面半径は 25，50 kmの 2ケース
を想定した（図 2.7d，e）．津波地震は，40ケース（5通りの緯度×2通りの半径×4通りの破
壊開始遅れ）した．2 セグメントの組み合わせは，120 ケース（プレート間地震 3 ケース×
津波地震 40ケース）であった． 
 
 
2.3.5 矩形断層モデルとの比較 
 
本研究では，単一の矩形断層モデル（矩形モデル A，図 2.5c），背景領域，大すべり域 1
個および超大すべり域の断層 3 個を想定した特性化波源断層モデル（矩形モデル B-1～B-3
および C，図 2.5d，e，f，g），背景領域，大すべり域 2個および超大すべり域の断層 4個を
想定した特性化波源断層モデル（矩形モデル D，図 2.5d，e，f，g），および，断層を 55 個
に分割し，5段階の破壊遅れを想定した Satake et al. (2013) のモデル（矩形モデル E，図 2.5h）
について検討し，比較を行った．矩形断層モデルによる地表変位の計算には，従来通り Okada 
(1992)の手法を用いた．図 2.5cの断層傾斜角は円錐型断層モデルと同様に 9°，図 2.5d，f，g，
図 2.5eの断層傾斜角は Satake et al. (2013) を参考にそれぞれ 8°，10°とした． 
矩形モデル Aにおいては，断層スケールを Papazachos et al. (2004) の経験則（式 2.6～2.9）
に従い，地震規模（Mw = 9.00）から算定した． 
𝐿𝑜𝐿𝐿 = 0.55𝑀 − 2.19, 𝜎 = 0.18, 6.7 ≤ M ≤ 9.2 (2.6) 
𝐿𝑜𝐿𝑆 = 0.86𝑀 − 2.82, 𝜎 = 0.25, 6.7 ≤ M ≤ 9.2 (2.7) 
𝐿𝑜𝐿𝐿 = 0.31𝑀 − 0.63, 6.7 ≤ M ≤ 9.2 (2.8) 
𝐿𝑜𝐿𝐷 = 0.64𝑀 − 2.78, 6.7 ≤ M ≤ 9.2 (2.9) 
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ここで，𝑀 はマグニチュード，𝐿 は断層長さ（km），𝑆 は断層面積（km2），𝐿 は断層幅（km），
𝐷 は平均すべり量（cm），𝜎 は標準偏差である． 
矩形モデル B-1～B-3においては，津波レシピ（地震本部，2017）に従い地震規模（Mw = 
9.00）から算定した．Papazachos et al. (2004) の経験則から背景領域の面積および平均すべ
り量を算出し，これらから大すべり域および超大すべり域の面積および平均すべり量を算
出した（式 2.10～2.15）． 
𝑆𝑆 = 𝑟𝑆𝑆 (2.10) 
𝑆′𝐿 = 𝑟′𝐿𝑆 (2.11) 
𝑆′𝐵 = 𝑆 − 𝑆𝑆 − 𝑆′𝐿 (2.12) 
𝐷𝑆 = 𝜉𝑆𝐷 (2.13) 
𝐷′𝐿 = 𝜉′𝐿𝐷 (2.14) 
𝐷′𝐵 = (1 − 𝜉𝑆𝑟𝑆 − 𝜉′𝐿𝑟′𝐿)𝐷 (1 − 𝑟𝑆 − 𝑟′𝐿)⁄  (2.15) 
ここで，𝑆𝑆，𝐷𝑆 はそれぞれ超大すべり域の面積（km
2）と平均すべり量（m），𝑆，𝐷 は背
景領域の面積（km2）と平均すべり量（m），𝑆′𝐿，𝐷′𝐿 は大すべり域の面積（km
2）と平均す
べり量（m），𝑟𝑆，𝑟′𝐿，𝜉𝑆，𝜉′𝐿 は係数であり，地震本部（2017）に倣い， 𝑟𝑆 = 0.1，𝑟′𝐿 = 0.2，
𝜉𝑆 = 4，𝜉′𝐿 = 2とした．矩形モデル Aと同様に，図 2.5d，e，fの断層および図 2.5gの断層
それぞれで，1分および 3分の破壊開始遅れを考慮した．矩形モデル Aと同様に，図 2.5d，
e，fの断層および図 2.5gの断層それぞれで，1分および 3分の破壊開始遅れを考慮した． 
矩形モデル B-3 においては，津波レシピ（地震本部，2017）では大すべり域が 2 個の場
合の手順は示されていないため，震源付近に同じ面積ですべり量を 0.5倍した大すべり域を
2個と岩手沖の海溝軸付近に超大すべり域を想定した（図 2.5d，e，f，g）． 
矩形モデル A，Bでは，破壊伝播速度 𝑣 = ∞ km/sを仮定し，断層すべりが瞬時に完了す
ることを想定したため，宮城中部沖の GPS 波浪計での津波第一波到達時刻を合わせるため
に，図 2.5cd，e，fの断層で 1分の破壊開始遅れ，岩手県沖の GPS波浪計での最大波到達時
刻を合わせるため，図 2.5gの断層で 3分の破壊開始遅れを考慮した． 
矩形モデル Cでは，Satake et al. (2013) に従った（図 2.5h）．矩形モデル A，B-1～B-3お
よび Cの断層パラメータ数は表 2.1に示す通りである． 
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2.4 結果 
 
2.4.1 未知パラメータ数と津波波形の再現精度の比較 
 
津波波形の 𝑅𝑀𝑆 より，最も再現性が高かったのは矩形モデル C であったが（表 2.1），
未知パラメータ数が他のモデルと比べて非常に多い．次に再現性が高かったのは円錐型モ
デル Bであり（表 2.1），矩形モデル B-1～B-3より未知パラメータ数が少なく，かつ津波波
形の再現性が高い．未知パラメータ数が最も少ないのは矩形モデル Aと円錐型モデル Aで
あるが，円錐型モデル B の方が津波波形の再現精度が高い（表 2.1）．そのため，円錐型断
層モデルは矩形断層モデルを組み合わせるよりも少ないパラメータ数で精度良く津波波形
を再現する時に有効である． 
円錐型モデル A の津波波形計算結果が示すように，円錐型断層モデル 1 個では岩手沖の
津波波形を再現することはできなかった（図 2.8a）．過去の地震を再現する時には，観測デ
ータの数と分布範囲に応じて円錐型モデル B のように想定する断層個数（あるいは，断層
セグメント数，アスペリティ数）を増やす必要がある．マグニチュード 9 クラスの東北地
方太平洋沖地震以外の事例では，例えば，2004 年スマトラ島沖地震では，スマトラ・セグ
メントとニコバル・セグメント，アンダマン・セグメントの 3 個の断層セグメントが順番
に破壊したと推定されている（Lay et al., 2005）．また，1964年アラスカ沖地震では，プリ
ンス・ウィリアム・サウンド・アスペリティとコディアック・アスペリティの 2 個のアス
ペリティが破壊したと推定されている（Johnson et al., 1996）．津波波形情報に基づく津波波
源推定においては，複数の断層の破壊開始遅れの推定が可能であるが，津波堆積物の層厚
情報には断層破壊の時間差を推定することが困難であるため，地震学的に合理的な破壊開
始遅れを想定する必要がある．このとき，地殻構造モデルに基づく破壊伝播速度を用いる
ことや，既往地震における時間差を用いることが有効であると考える． 
 
 
2.4.2 津波波源推定における沖合津波波形の再現精度 
 
プレート間地震のみの検討では，断層位置は震源付近の緯度が最適であった（表 2.4）．
円錐型の頂点は中間あるいは浅部が最適であった（表 2.4）． 
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津波地震を加えた検討では，円錐型の頂点が浅部のケースでは，津波地震の破壊開始遅
れが 3 分の場合，全ケースの中で最も津波波形の再現精度が高かった（表 2.5）．しかし，
断層規模がやや過大評価であった（表 2.5）． 
円錐型の頂点が深部のケースでは，Mw = 8.76であり，断層規模の推定が過小評価であっ
た．円錐型の頂点が中間の深さケースでは，Mw = 8.94であり，やや過小評価だが，2番目
に津波波形の再現性が高かった（表 2.5）．円錐型の頂点が浅部のケースでは，津波地震の
破壊開始遅れが 2 分の場合，円錐型の頂点が中間のケースより津波波形の再現精度が低か
った（表 2.5）．沖合津波波形を最も精度良く再現したのはプレート境界浅部に円錐型の頂
点が位置するモデルであった（表 2.5，図 2.10c）．津波地震の断層位置は明治三陸地震の中
心に位置し，Satake et al. (2013) のピーク推定位置より 25 km北である．このモデルは，断
層規模（Mw 9.1，M0 = 4.9×1022 Nm）が過大評価であり，断層破壊継続時間（230秒）が遠
地地震波あるいは強震動のインバージョンによる Yoshida et al. (2011)のモデル（約 180秒）
より長い（図 2.11）．津波波形の再現精度に加えて，モーメントマグニチュード（地震モー
メント）および断層破壊継続時間の再現精度を加えて総合的に再現精度を評価すると円錐
型の頂点が中間の深さのケースが最適である． 
 
 
2.5 議論 
 
2.5.1 モーメントレート関数の比較 
 
津波波形や地表変位は断層すべりの空間分布の再現性を評価するために有用であるが，
断層すべりの時間発展の評価には，モーメント解放速度の時間変化が有用である．遠地地
震波と強震動のインバージョンで推定されたモーメント解放速度は，地震開始から 60～70
秒後にピークを持ち，破壊継続時間は約 180秒であった（図 2.12）．最終的に解放されたモ
ーメントはそれぞれ 𝑀0 = 4.3 × 1022と3.4 × 1022  Nm と推定されている (Yoshida et al., 
2011)．円錐型モデル B は 60～72 秒にピークがあり，破壊継続時間は 170 秒であった（図
2.12）．最大モーメントは Yoshida et al. (2011) が推定した値より小さかったが，最終的な解
放モーメントは遠地地震波の推定値と強震動の推定値の中間程度であった（𝑀0 = 4.0 ×1022 Nm）．一方，矩形モデル C，すなわち津波波形のインバージョンで推定されたモーメ
ントは，130～150 秒後に緩やかなピークを持ち，破壊継続時間は 300 秒であった
（𝑀0 = 4.2 × 1022 Nm）（図 2.12）．これらの結果から，円錐型モデル B の方が遠地地震波
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と強震動のインバージョンで推定されたモーメントレート関数の時間変化と最も調和的で
あるといえる．このことが地震学的に合理的かどうかについて次節で議論する． 
 
 
2.5.2 断層破壊成長過程と津波波形の関係 
 
 津波波形のインバージョンで推定された断層モデル（矩形モデル C）のモーメントレート
関数の特徴が遠地地震波と強震動のインバージョンで推定されたモーメントレート関数と
異なった原因を議論する．図 2.13に示すように，矩形モデル Cは，宮城県沖の津波波形を
60～180秒の断層破壊によって再現している．このとき，60～120秒に震源の東側で隆起が
発生したのち，120～180秒に震源の西側で隆起が発生した（図 2.13c，図 2.13e）．120～180
秒の断層破壊がモーメントレート関数のピークとなっており（図 2.12），この断層破壊によ
る津波波形の第一波は宮城沖の GPS波浪計に観測より早く到達するが（図 2.13f），60～120
秒の断層破壊による沈降（図 2.13d）と重なり合うことで津波波形を再現している．一方，
遠地地震波と強震動のインバージョンで推定されたモーメントレート関数と調和的な円錐
型断層モデル（円錐型モデル B）は，25～130秒の断層破壊によって宮城県沖の津波波形を
再現した（図 2.14）．矩形モデル Cと違い，震源の西側で東側を上回る隆起は発生しなかっ
た（図 2.14）．  
 上記のような違いの原因は， Satake et al. (2013) は破壊領域を分割した各矩形断層破壊開
始時刻を式（2.16）で決めているが，一度破壊開始した断層が破壊停止した後に再び破壊す
るということが可能であり，震源横の断層でも最大 2 分の遅れが生じることが可能なため
である． 
𝑚∆𝑡 + 𝑅𝑖 = 𝑉𝑟 (2.16) 
ここで，𝑚 は整数（𝑚 = 0,  1,  2, 3, 4），∆𝑡 は単位破壊遅れ（∆𝑡 = 30 𝑜），𝑅𝑖 は断層𝑖 の端
の震源からの距離，𝑉𝑟 は破壊伝播速度（𝑉𝑟 = 2.0 𝑘𝑚/𝑜）である． 
 しかし，断層面のすべり速度関数は，すべり始めで加速的に最大すべり速度に到達し，
その後，経過時間の平方根に反比例するように小さくなる性質がある（中村・富武，2000）．
この性質を考慮すると，一度応力が解放されて破壊を停止した震源付近の断層面が再びす
べることは不合理である．一方，円錐型断層モデルでは，一度破壊を開始した断層面は停
止するまですべり続ける．すべり速度関数は中村・富武（2000）と異なり，一定速度での
すべりを仮定しているが，応力の解放過程の点で合理的である． 
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2.5.3 津波波形の再現精度向上の課題 
 
 円錐型断層モデル B では，宮城北部沖および中部沖の津波波形において，地震発生から
20分までの水位低下量が過大評価となっている（図 2.8b）．この原因として，断層の傾斜角
を一定と仮定したことが考えられる．予備研究の結果より，陸上近くのプレート境界では，
断層の傾斜角が大きくなるため，地盤沈下量が小さくなる（図 2.4）．このようなプレート
境界面角度の不均一性を考慮することで津波波形の再現精度が向上することが期待される．
例えば，すべり分布を断層中心から Kubo and Kakehi (2013) が仮定している角度が不均一な
プレート境界平面に沿った距離によって設定するなどの方法が考えらえる． 
 一方，岩手県沖 3か所の津波波形において，最大水位上昇量が 0.7～1.4 m過小であった
（表 2.6）．この原因として，断層すべり量が過小評価であった可能性に加えて，海溝軸沿
いでの水平変位による津波発生 (Tanioka and Satake, 1996a) を考慮しなかったことが影響し
た可能性が考えられる．東北地方太平洋沖地震においては，海溝軸付近において水平変位
が発生していたことが示されており（Ito et al., 2011；Maeda et al., 2011；小平ほか，2012），
今後，水平変位による津波発生についての検討を行うことが課題である． 
 
 
2.6 本章の結論 
 
東北地方太平洋沖地震は非一様なすべり分布であったと推定されているが，円錐型断層
モデルを 2 個組み合わせることで，矩形断層モデルを 4 個組み合わせるより 4 個少ないパ
ラメータ数で岩手，宮城および福島沖の津波波形をより精度良く再現可能であった．また，
地震モーメント解放速度のピーク発現時刻および破壊継続時間は，遠地地震波や強震動の
インバージョン結果と調和的であった． 
単一の矩形断層モデルは，断層スケールの経験則を利用することでパラメータ数が最も
少ない 4 個であるが，広域に伝播する津波波形の再現性は単一の円錐型断層モデルより低
い．また，4個の矩形断層モデルを組み合わせた特性化波源断層モデルは，津波到達時刻の
再現性は高いが，円錐型断層モデルや単一の矩形断層モデルよりパラメータ数が 13個と多
く，津波波形の再現性が低い．そのため，少ない断層パラメータ数で非一様な断層すべり
分布および津波波形を再現するときには，円錐型断層モデルが有効である． 
以上より，円錐型断層モデルは地震学的に合理的であり，また，未知パラメータ数が少
ないことから，津波堆積物のみから津波波源を推定する手法における津波波源モデルとし
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て適していると考える． 
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表 2.1 円錐型断層モデルおよび矩形断層モデルの説明，未知パラメータ数および 6か所の
津波観測値の再現性（RMS）． 
 
 
表 2.2 本研究で使用した沖合津波波形観測点における水深，最大水位上昇量および𝑅𝑀𝑆の
計算に利用したデータ数． 
GPS buoy Depth (m) 
Maximum water 
elevation (m) 
Number of data 
Iwate North 
Iwate Center 
Iwate South 
Miyagi North 
Miyagi Center 
Fukushima 
125 
200 
204 
160 
144 
137 
4.0 
6.1 
6.1 
5.0 
4.8 
2.2 
420 
330 
367 
389 
443 
558 
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表 2.3 東北地方太平洋沖地震の津波波源推定における円錐型断層モデルの断層パラメータ． 
 
 
表 2.4 東北地方太平洋沖地震の津波波源推定における，プレート間地震のみの検討結果． 
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表 2.5 東北地方太平洋沖地震の津波波源推定における，プレート間地震に津波地震を加え
た検討結果． 
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表 2.5 （続き） 
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表 2.6 本研究で使用した沖合津波波形観測点における観測および計算最大水位上昇量． 
GPS buoy 
Maximum water elevation (m) 
Observation Conical B Rectangular B-3 Rectangular C 
Iwate North 
Iwate Center 
Iwate South 
Miyagi North 
Miyagi Center 
Fukushima 
4.0 
6.1 
6.1 
5.0 
4.8 
2.2 
3.3 
4.7 
5.1 
4.6 
5.5 
1.6 
5.5 
6.6 
5.3 
9.3 
2.6 
1.1 
4.1 
4.8 
6.5 
4.9 
4.5 
1.8 
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図 2.1 円錐型断層モデルにおいて，円形一様すべり断層を重ね合わせることで円錐型のす
べり分布を表現した模式図． 
 
 
図 2.2 円錐型断層モデルにおける破壊伝播仮定の模式図． 
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図 2.3 円錐型断層モデルの模式図．円形断層面がプレート境界面からはみ出すような場合，
はみ出した面を取り除いた． 
 
 
図 2.4 すべり量 1 mの円形断層において，傾斜角と地表変位計算結果の関係．地表変位計
算結果は円形断層の中心を通り，走向と直角をなす測線で出力した． 
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図 2.5 本研究に用いた断層モデル構成要素の地表変位計算結果．(a) 円錐型モデル A，(b) 
円錐型モデル Bにおける海溝軸沿いのすべり，(c) 矩形モデル A，(d) 矩形モデル Bにおけ
る背景領域，(e) 矩形モデル Bにおける大すべり域，(f) 矩形モデル Bにおける大すべり域，
(g) 矩形モデル Bにおける超大すべり域，(h) 矩形モデル Cの最終的な地表変位分布． 
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図 2.6 東北地方太平洋海溝沿いにおけるすべり欠損分布および 1896 年明治三陸地震の断
層破壊領域． 
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(a)                        (b)                        (c) 
 
(d)                        (e) 
 
図 2.7 すべり欠損分布および既往地震履歴に基づいて想定した円錐型断層モデルの例．断
層位置は北から順に A～Jとする．(a) 断層位置 Gにおける円錐頂点の位置がプレート境界
深部のプレート間地震の断層すべり分布．(b) 断層位置 Gにおける円錐頂点の位置がプレー
ト境界中間の深さのプレート間地震の断層すべり分布．(c) 断層位置 Gにおける円錐頂点の
位置がプレート境界浅部のプレート間地震の断層すべり分布．(d) 断層位置 Dにおける断層
面半径 25 kmの津波地震．(e) 断層位置 Dにおける断層面半径 50 kmの津波地震の断層すべ
り分布． 
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(a)               (b)                (c) 
 
(d)               (e)                (f)                (g) 
 
図 2.8 津波数値計算の結果．(a) 円錐型モデル A，(b) 円錐型モデル B，(c) 矩形モデル A，
(d) 矩形モデル B-1．(e) 矩形モデル B-2．(f) 矩形モデル B-3．(g) 矩形モデル C．青点，黒
点がそれぞれ計算値，観測値．灰線は比較対象のデータの範囲を示す． 
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 (a)                  (b)                  (c) 
 
図 2.9 プレート間地震による津波数値計算の結果．(a) 円錐頂点の位置がプレート境界深
部のケース．(b) 円錐頂点の位置がプレート境界中間の深さのケース．(c) 円錐頂点の位置
がプレート境界浅部のケース．青点，黒点がそれぞれ計算値，観測値．灰線は比較対象の
データの範囲を示す． 
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 (a)                (b)                (c) 
 
図 2.10 プレート間地震と津波地震による津波数値計算の結果．(a) プレート間地震の円錐
頂点の位置がプレート境界深部のケース．(b) プレート間地震の円錐頂点の位置がプレート
境界中間の深さのケース．(c) プレート間地震の円錐頂点の位置がプレート境界浅部で津波
地震の破壊開始遅れが 3分のケース．(c) プレート間地震の円錐頂点の位置がプレート境界
浅部のケース．青点，黒点がそれぞれ計算値，観測値．灰線は比較対象のデータの範囲を
示す． 
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図 2.11 遠地地震波と強震動のデータから推定された東北地方太平洋沖地震のモーメント
解放速度の時間変化と本研究に用いた円錐型モデル（円錐頂点の深さが浅部および中間の
深さのケース）と矩形モデル Cのモーメント解放速度の時間変化．1：Yoshida et al. (2011)，
2：Satake et al. (2013)，3：This study． 
 
 
図 2.12 遠地地震波と強震動のデータから推定された東北地方太平洋沖地震のモーメント
解放速度の時間変化と本研究に用いた円錐型モデル Bと矩形モデル Cのモーメント解放速
度の時間変化．1：Yoshida et al. (2011)，2：Satake et al. (2013)，3：This study．  
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 (a)                                       (b) 
 
 
 (c)                                        (d) 
 
 
図 2.13 2011年東北地方太平洋沖地震を再現した Satake et al. (2013) のモデルの断層破壊成
長過程およびその断層破壊に対応する沖合津波波形． 
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 (e)                                       (f) 
 
 
            (g)                                        (h) 
 
 
図 2.13 （続き）  
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 (i)                                       (j) 
 
 
図 2.13 （続き） 
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 (a)                                       (b) 
 
 
            (c)                                        (d) 
 
 
図 2.14 2011 年東北地方太平洋沖地震を再現した円錐型断層モデルの断層破壊成長過程お
よびその断層破壊に対応する沖合津波波形．  
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 (e)                                       (f) 
 
 
 (g)                                        (h) 
 
 
図 2.14 （続き）  
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 (i)                                        (j) 
 
 
 (k)                                       (l) 
 
 
図 2.14 （続き）  
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3 津波波源推定における津波堆積物の層厚分布の活用 
 
3.1 既往研究のレビュー 
 
3.1.1 津波土砂移動モデルの津波波源推定への活用 
 
1992年以降，津波による海浜の土砂移動を計算するモデルが開発されているが（例えば，
高橋ほか，1992；1999；2011），津波堆積物の層厚分布を活用してこのモデルを津波波源推
定に用いる試みがなされている (Gusman et al., 2012)．Gusman et al. (2012) は，津波土砂移
動モデルを用いて，2004 年スマトラ島沖地震による津波堆積物の層厚分布を再現するよう
な津波波源モデルのすべり量を推定した．その結果，津波堆積物の層厚分布から，沖合に
想定した断層モデルのすべり量が 10～15 m程度であったことを示した．このとき，すべり
量が 20～30 mの断層では，堆積物の計算層厚分が定性的に見て実際の層厚分布よりも大き
かったため，過大評価であり，すべり量が 5 m の断層では計算層厚が定性的に見て実際の
層厚分布より小さかったため，過小評価であると結論付けた．Gusman et al. (2012) は，実際
の最大遡上高（津波堆積物の分布限界の標高）が 14 mであり，すべり量 10～15 mの最大
遡上高が 12～15 mであったことから，結果が妥当であるとしたが，実際の断層モデルと比
較は行っていない．しかし，最大遡上高は津波堆積物の分布限界から推定したものであり，
過小評価の可能性がある．また，すべり量の推定の妥当性を評価する必要がある． 
スマトラ島沖地震の断層モデルは研究対象地域の沖合で推定されているが（例えば，
Ammon et al.,2005；Tanioka et al., 2006；Fujii and Satake, 2007），断層面の設定や推定された
すべり分布がそれぞれ異なるため，直接推定精度を評価することが困難である．しかしな
がら，例えば，地震波から推定されたスマトラ島沖の断層すべり量は最大 15 m (Ammon et 
al.,2005) で妥当な結果である．また，Gusman et al. (2012) が想定した断層位置より北に位
置する断層のすべり量は験潮記録から 23 mと推定され (Tanioka et al., 2006)，断層位置は違
うものの，最大すべり量は過小である．験潮記録と衛星高度計データから推定されたスマ
トラ島沖の断層すべり量は 13～25 m (Fujii and Satake, 2007) であり，最大すべり量および平
均すべり量（19 m）は妥当としたすべり量（10～15 m）より大きい． 
以上より，Gusman et al. (2012) の研究の問題点としては，（1）津波土砂移動モデルによっ
て計算された堆積層厚分布と実測データを定性的に比較しており，定量的な評価方法が必
要であること，（2）基準となる断層すべり分布を設定していないため，精度検証ができな
いことの 2点が挙げられる． 
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3.1.2 津波波源モデルの定量的な推定手法 
 
津波波源推定における定量的な手法には，津波逆伝播図を用いた手法（羽鳥，1967），試
行錯誤法（相田，1977），津波波形インバージョン手法（Satake, 1987）および浅水変形効果
を考慮した（非線形）津波インバージョン手法（安中ほか，1999）がある． 
 津波逆伝播図および津波波形インバージョンは，沿岸の験潮記録や沖合津波波形を用い
るため，歴史地震には適用できない．一方，試行錯誤法と非線形津波インバージョン手法
は，津波痕跡高を用いるため，歴史地震への適用が可能である． 
試行錯誤法では，まず，広域における津波痕跡高分布の傾向を再現するために，津波数
値計算の浸水高に対する津波痕跡高の比の幾何標準偏差ができるだけ小さくなるように断
層パラメータを調整し，次に，数値計算の浸水高が痕跡高を再現するために，比の幾何平
均が 1となるようすべり量を調整する（図 3.1）（首藤ほか編，2007）． 
非線形津波インバージョンでは，Satake (1989) のインバージョン手法に則り，グリーン
関数の足し合わせを行う（安中ほか，1999）．線形インバージョンと異なり，浅水変形によ
る非線形性を考慮するため，線形足し合わせを行ったグリーン関数と浅水理論によって計
算した結果から非線形成分を除去するという手法を提案した（図 3.2）（安中ほか，1999）． 
試行錯誤法と非線形津波インバージョン手法の違いは，非線形津波インバージョン手法
では断層の位置を固定してすべり量のみを推定するのに対して（安中ほか，1999；土木学
会，2002），試行錯誤法では断層の位置や断層長さ，断層幅，走向のパラメータが痕跡高分
布を再現可能なように調整される（相田，1981a；1981b）．しかし，両手法とも断層すべり
量と津波浸水高分布がおよそ比例関係にあることを利用して断層すべり量を決定している．
津波堆積物を活用した津波波源推定においても，断層すべり量と津波堆積物の層厚分布と
の関係性を明らかにすることで，痕跡高を活用するときと同様に定量的な津波波源推定が
可能となることが期待される． 
 非線形津波インバージョンにおける断層位置および断層分割数は評価に用いるデータの
数によって設定が異なる（安中ほか，1999）．安中ほか（1999）は，痕跡高に加えて験潮記
録が得られた 1968 年十勝沖地震および 1896 年明治三陸地震の波源推定では，断層分割数
をそれぞれ 10個および 5個とした，験潮記録のない 1856年安政八戸沖地震および 1611年
慶長三陸地震では，断層分割数を 2個とした．また，1856年安政八戸沖地震および 1611年
慶長三陸地震の断層位置と破壊領域はそれぞれ 1968 年十勝沖地震および 1896 年明治三陸
地震と同じであるとした（安中ほか，1999）． 
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3.2 本章の目的 
 
以上のように，津波波源推定に土砂移動モデルを活用する検討がされているが，計算に
よる津波堆積物の層厚分布と実測値を定性的に比較するに留まっている．津波堆積物の層
厚情報を効率的に津波波源推定に活用するには，津波痕跡高を活用した津波波源推定で断
層すべり量と浸水高の関係性が用いられたように，断層すべり量と津波堆積物の層厚分布
の関係性を明らかにする必要がある． 
本章の目的は，（1）津波堆積物の層厚分布の計算値と実測値を定量的に比較する手法を
提案し，妥当性を検証すること，（2）断層すべり量と堆積物層厚の関係性を調べ，津波波
源モデル推定に津波土砂移動モデルを導入する手法を提案すること，および（3）津波波源
モデルの断層すべり分布とモーメントマグニチュードを津波堆積物の層厚情報のみから推
定し，その精度を検証することである．まず，東北地方太平洋沖地震の津波堆積物を用い，
層厚分布の定量的な活用方法を提案する．次に，東北地方太平洋沖地震の津波波源モデル
および断層規模を変えた津波波源モデルによる土砂移動計算を行い，堆積層厚の変化を調
べ，その結果から津波波源モデルの推定手法を検討する．最後に，津波堆積物の層厚から
推定される東北地方太平洋沖地震の津波波源モデルの断層すべり量およびモーメントマグ
ニチュードの推定精度を検証する． 
 
 
3.3 手法 
 
3.3.1 津波堆積物の層厚分布に基づく津波波源推定手法と適用性の検証 
 
津波堆積物の層厚分布から，東北地方太平洋沖地震の津波波源モデルを推定した．2011
年のように近年の地震を対象とすることで，波源推定の精度検証が可能となる． 
波源推定の手法は試行錯誤法を採用した．まず，規模と位置が異なる複数の津波波源モ
デルによる津波の伝播と陸上への遡上および土砂移動を計算した．算出された津波堆積物
の層厚分布を実測値と比較し，実測値を再現する津波波源モデルを取捨選択した． 
推定された津波波源モデルの断層最大すべり量を沖合津波波形とモーメントレート関数
を再現したモデルおよび痕跡高を再現したモデルと比較し，波源推定精度を検証した．ま
た，断層すべり量から断層のモーメントマグニチュードを推定し，東北地方太平洋沖地震
を対象とするため，Mw 9.0を推定可能か検証した． 
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3.3.2 津波堆積物層厚の実測データおよび地形データ 
 
東北地方太平洋沖地震による津波堆積物の層厚分布実測データは，岩手県山田町小谷鳥，
宮城県仙台市荒浜および福島県南相馬市小高の 3 地域で行われた既往研究（Abe et al., 
2012；Goto et al., 2012；Sugawara et al., 2014；阿部，2015；Ishimura and Miyauchi, 2015）に
基づく．以下，各地域の津波堆積物について，地形および津波打ち上げ状況と合わせて詳
述する．なお，本研究で使用した陸上地形データは，国土地理院の基盤地図情報（数値標
高モデル）から取得した 5 mメッシュデータに基づく．海底地形データは，「内閣府 中央
防災会議 日本海溝・千島海溝周辺海溝型地震に関する専門委員会」による公開データ（50 
m メッシュ領域）で，補間処理の後，陸上地形データと統合して津波氾濫・土砂移動解析
用の 5 m メッシュを作成した（図 3.3）．このとき，本手法の適用が期待されるのは歴史津
波の波源推定であるため，海岸堤防の有無に関わらず侵食が発生する仮定で数値計算を行
った．そのため，海岸堤防が残存した地点で侵食が発生しない場合との比較を行うことで，
海岸堤防による影響を評価した．また，初期潮位は標高ゼロメートルを仮定し，潮位によ
る影響を評価した． 
 
 
3.3.2.1 岩手県山田町小谷鳥 
  
小谷鳥は，三陸リアス式海岸の一部をなす船越半島の中央部南岸に位置する谷で，小規
模の砂浜を有する（図 3.3a，3.3b）．内陸方向に徐々に傾斜を増していく地形となっており，
海岸線から 200mの地点の標高は 2.0 m，600mの地点では 8.6 mである（図 3.4）． 
 小谷鳥での津波浸水高は 2地点から得られており，海岸線から 75 m地点で 12.3 m，158 m
地点で 18.3 mであった（Mori et al., 2012）．  
 測線 CT（図 3.3a）では，現在の海岸線から 274～424 m の範囲で東北地方太平洋沖地震
の津波堆積物の層厚が記載されている（Ishimura and Miyauchi, 2015）．本研究では，150 m
のトレンチにおける堆積層厚を数値化するため，Ishimura and Miyauchi (2015) による層厚分
布の記載から 5 m間隔で 31地点の層厚を読み取った（図 3.4）．その結果，海岸線から 373 m
および 413 m地点で最大層厚は 37 cmであった．しかしながら，Ishimura and Miyauchi (2015) 
によると，人為的な作用により堆積物の表層が侵食された可能性があり，再現精度の検証
や津波波源推定において注意を要する．津波堆積物の上部（層厚不明）は粗粒砂から中粒
砂で，下部（層厚不明）は粗粒砂から中礫で構成されていた（Ishimura and Miyauchi, 2015）．
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本研究では，土砂の平均粒径が中粒砂よりやや粗い 0.394 mmと仮定して数値計算を行った
（表 3.1a）．東北沖津波以前と以後で海岸線の位置はほとんど変化がなく，海岸線から 150 m
までは浜堤であったので（Ishimura and Miyauchi, 2015），本研究では，海岸線から 150 mま
でを，津波土砂移動計算における砂質堆積物の供給源と仮定した（図 3.5a）． 
 
 
3.3.2.2 宮城県仙台市荒浜 
 
 荒浜は仙台平野中部に位置する（図 1.4，3.3b）．仙台平野の特徴は，海岸線から約 700 m
までは現浜堤および旧浜堤上の砂浜および海岸林で占められ（Sugawara et al., 2014），そこ
から 4 km内陸まで，標高 0.7～1.8 mのなだらかな平野が広がっていることにある（図 3.4）． 
荒浜での東北地方太平洋沖地震の津波痕跡高は，海岸線に最も近い位置（250m）で 11.9 m，
最も離れた位置（4228 m）で 1.1mであった（Mori et al., 2012）．  
 東北地方太平洋沖地震の津波堆積物の層厚は，海岸線と直交する多数の測線上で計測さ
れている（Abe et al., 2012；Goto et al., 2012；宍倉ほか，2012；Sugawara et al., 2014）．宍倉
ほか（2012）は津波堆積物の分布限界付近でのみ掘削調査を行ったのに対し，Goto et al. 
(2012) および Abe et al. (2012) はそれぞれ測線 A，B（図 3.3b）において，海岸線付近から
津波浸水限界付近まで約 100 m 間隔で掘削調査を行っており，津波堆積物の層厚分布を土
砂移動計算の結果と比較するのに適しているため，本研究ではこれらの測線の層厚データ
を用いた．Sugawara et al. (2014) は測線 Aに近い測線 EW3（図 3.3b）において，20～30 m
間隔で掘削調査を行っており，測線 Aの層厚分布の補間に用いた．測線 Bの津波堆積物は
中粒砂からなり，層厚は海岸線から 203 mで最大 34 cmで，厚さ 1 mm以上の砂が海岸線か
ら 4015 mの地点まで堆積していた（Abe et al., 2012）．測線 Aの層厚は海岸線から 1437 m
で最大 25 cm，厚さ1mmの砂が海岸線から 4025 mの地点まで分布していた（Goto et al., 2012）．
測線 A近傍の測線 EWでは，最大層厚は海岸線から 937 mで 24 cmであった（Sugawara et al., 
2014）．測線 Aでは，海岸線から約 1500 mまではやや粗粒（0.31 mm），1500～2300 mでは
中粒（0.25 mm）の砂が分布していたことから（Goto et al., 2012），本研究では砂の平均粒径
を 0.267 mmと仮定して数値計算を行った（表 3.1a）．また，本研究では，Sugawara et al. (2014) 
と同様に，海底および海岸線から 700 m までの浜堤を土砂供給源と仮定して計算を行った
（図 3.5b）． 
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3.3.2.3 福島県南相馬市小高 
  
小高は常磐海岸中部に位置する低地である．海岸線から内陸1500 mまでは標高0.8～1.1 m
の平たんな地形であるが，それより内陸ではゆるやかな斜面となっており，内陸 3000 m
地点で標高 3.3 mに達する． 
小高での津波痕跡高は，海岸線から 30m地点で 3.5 m，2185 m地点で 13.8 mであった（Mori 
et al., 2012）． 
測線 Z（図 3.1cおよび図 3.2）での東北地方太平洋沖地震の津波堆積物の層厚は海岸線か
ら 200 mの地点で最大 16 cmで，海岸線から 2764 mまで分布していた（図 3.3c）（阿部，2015）．
津波堆積物は細粒砂から中粒砂で構成されていた（阿部，2015）．本研究で使用する土砂移
動モデルは，単一粒径のみ計算可能なため，中粒砂を解析対象とした（表 3.1a）． 
小高では，海岸線から内陸 50 mまでが砂浜，50～100 mが海岸林，100～150 mは荒地と
なっている．本研究では，海岸線から 150 m までを土砂供給源と仮定して津波土砂移動計
算を行った（図 3.5c）． 
 
 
3.3.3 津波伝播・遡上モデルと土砂移動モデル 
  
津波の伝播・遡上は，非線形長波理論を有限差分法で離散化した数値モデル TUNAMI-N2
（Imamura et al., 2006）を用いて計算した．解析対象領域は空間格子間隔dxと範囲の異なる
6つのレイヤーで分割される．各レイヤーは，波源域全体が含まれるdx=1215 mの第 1レイ
ヤーから 1/3ずつ格子間隔が小さくなるように設定し，第 6レイヤー（dx=5 m）において土
砂移動を計算した．レイヤー1～5における底面の粗度係数は，小谷ほか（1998）を参考に，
一律で 0.025 (m-1/3/s) とした．時間格子間隔は安定条件を満たすように 0.1秒とし，断層破
壊開始から実時間で 180分後までを計算した． 
土砂移動計算では，掃流砂―浮遊砂の交換を考慮する高橋ほか（1999；2011）のモデルを
用いた．このモデルでは，底面地形𝑍𝐵の時間変化は，掃流砂量𝑄𝐵𝐵, 𝑄𝐵𝐵 (m
2/s)（式 3.1）の
空間勾配と掃流砂層と浮遊砂層の間の交換砂量𝑤𝑒𝐵 (m/s)（式 3.2）によって計算される（式
3.3）．また，浮遊砂の質量保存は移流方程式（式 3.4）で計算される． 
𝑄𝐵 = 𝑞𝐵 − |𝑞𝐵 |𝜀 ∙ 𝐿𝑟𝑎𝑔𝑍𝐵 (3.1a) 
𝑞𝐵 = 𝑎�𝑜𝐿𝑔3(𝜏∗ − 𝜏𝑐𝑟)3 2⁄  (3.1b) 
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𝜏∗ = 𝑢∗2𝑜𝐿𝑔 (3.1c) 
𝑤𝑒𝐵 = 𝑜�𝑜𝐿𝑔(𝜏∗ − 𝜏𝑐𝑟)2 − 𝑤0𝐶̅ (3.2) 
𝜕𝑍𝐵
𝜕𝑡
+ 11 − 𝜆 �𝜕𝑄𝐵𝐵𝜕𝑥 + 𝜕𝑄𝐵𝐵𝜕𝜕 + 𝑤𝑒𝐵� = 0 (3.3) 
𝜕𝐶̅𝐷
𝜕𝑡
+ 𝜕𝐶̅𝑀
𝜕𝑥
+ 𝜕𝐶̅𝑁
𝜕𝜕
− 𝑤𝑒𝐵 = 0 (3.4) 
ここで，C� は水深平均浮遊砂濃度（無次元），𝐷 は全水深 (m)，𝑀 および 𝑁 は 𝑥 方向お
よび 𝜕 方向のフラックス (m2/s)，τ∗ はシールズ数，𝜏𝑐𝑟 は限界シールズ数，𝑤0 は砂粒子
の沈降速度 (m/s)，および 𝑢∗ は津波浸水計算における摩擦速度である．𝑞𝐵 は底面に傾斜
がないときの掃流砂フラックス (m2/s)，𝜀 は掃流砂量の勾配係数，𝐿𝑟𝑎𝑔𝑍𝐵 は底面勾配，𝑜 は
砂粒子の比重，𝐿 は重力加速度 (m/s2)，𝑔 は砂粒子の粒径 (m)，𝑎 および 𝑜 は粒径に依存
するパラメータである（高橋ほか，2011）．このモデルの計算精度は，仙台平野における東
北沖津波のデータを用いて検証された（Sugawara et al., 2014）．その結果，土砂移動計算に
よる陸上津波堆積物の層厚分布の結果が現地調査の結果と調和的であることが示された
（Sugawara et al., 2014）． 
高橋ほか（1999；2011）では，浮遊砂濃度に水理学的上限が存在するとの仮定の下，飽和
浮遊砂濃度が可変定数（パラメータ）として導入されている．一方，Sugawara et al. (2014) で
は，津波土砂移動計算は，飽和浮遊砂濃度の設定値に大きく依存することが示された．菅
原ほか（2014）は，Van Rijn (2007) による浮遊土砂と乱流エネルギーの釣り合いに関する検
討結果を基に，飽和浮遊砂濃度が，堆積物の粒径と流況の関数として表されることを示し
た．本研究では，菅原ほか（2014）が提案した飽和浮遊砂濃度予測式（式 3.5）を用いて，
浮遊砂巻き上げの条件を設定した． 
𝑐𝑠 ≈
𝜌𝑠𝜌𝑤
𝜌𝑠 − 𝜌𝑤
1
ℎ4 3⁄ 𝑤0
𝑒𝑠𝑛2𝑢3
− 1 (3.5) 
ここで，𝑐𝑠 は飽和浮遊砂濃度 (無次元)，𝜌𝑠 砂粒子の密度 (kg/m
3)，𝜌𝑤 は水の密度 (kg/m
3)， 
ℎ は浸水深 (m)，𝑢 は水深平均流速 (m/s)，,および 𝑒𝑠 は無次元の係数（0.025程度），𝑤0 は
砂粒子の沈降速度 (m/s) である．飽和浮遊砂濃度を計算で求めるモデルの計算精度は，宮
城県石巻市（今井ほか，2015）および岩手県陸前高田市（Yamashita et al., 2016）を事例に，
東北地方太平洋沖地震のデータ基づいて検証された．宮城県石巻市（新北上川河口）での
検証では，土砂移動計算の結果から，押し波により河口砂州の大規模な洗堀および背後耕
作地の土砂の堆積が発生し，引き波により河口部沖側の洗堀が発生した可能性が示され，
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中粒砂（𝑔 = 0.267 mm）を仮定した場合，現地調査の結果と定性的に整合的であることが示
された（今井ほか，2015）．岩手県陸前高田市（広田湾）での検証では，海浜の粒度分析の
結果（Naruse et al., 2012）を参考に，中粒砂（𝑔 = 0.267 mm）を仮定した土砂移動計算によ
り推定した海岸周辺の侵食・堆積による地形変化量（2.1 × 106 m3）が津波前後の地形変化
量（1.9 × 106 m3）（加藤ほか，2012）と整合的であることが示され，浮遊砂の運搬過程が再
現されたことが空中映像との比較から示された（Yamashita et al., 2015）． 
 
 
3.3.4 堆積層厚分布の評価方法 
 
まず，堆積層厚分布の計算値と実測値の比較における共通の座標を設定した．小谷鳥，
荒浜および小高で海岸線からそれぞれ 425 m，4030 mおよび 2765 mまでを数値計算の最小
メッシュである 5 m 間隔で区切った．実測値では，線形補間により各区間の境界における
層厚を算出した（図 3.6，3.7）．一方，計算値では，各区間の境界における層厚を出力した．
次に，各区間の単位幅堆積量を境界層厚から台形近似により算出した（図 3.6）．単位幅は 1 
mとする．図 3.6および図 3.7に示す通り，区間内の実測層厚が平滑化されるため，堆積層
厚の局所性を低減することが可能である．最後に，比較を行う区間の単位幅堆積量を総和
することにより，比較区間における測線単位幅総堆積量を算出した． 
𝑇𝑠𝑠𝑠 = �𝑇𝑖𝐼𝑖(𝜔)𝑁
𝑖=1
 (3.6) 
𝐼𝑖(𝜔) = �1 (𝑖𝑖 𝑐𝑜𝑚𝑐𝑎𝑟𝑒𝑔)0 (𝑖𝑖 𝑛𝑜𝑡 𝑐𝑜𝑚𝑐𝑎𝑟𝑒𝑔) (3.7) 
ここで，𝑇𝑠𝑠𝑠 は比較区間の測線単位幅総堆積量 (m
2)，𝑁 は全区間数，𝑇𝑖 は区間 𝑖 におけ
る単位幅堆積量 (m2)，𝐼𝑖(𝜔) は区間 𝑖 の比較を行うかどうかの指示関数である．また，層
厚分布の再現性を評価するため，測線単位幅総堆積量の実測値に対する計算値の比および
計算値と実測値の区間平均層厚の差の二乗平均平方根（RMS）を算出した． 
𝑇𝑅 = 𝑇𝑠𝑠𝑠𝐶𝑎𝐶/𝑇𝑠𝑠𝑠𝑂𝑂𝑠 (3.8) 
𝑇𝑅𝑅𝑆 = �1𝑀��𝑇𝑖𝐶𝑎𝐶𝐿 − 𝑇𝑖𝑂𝑂𝑠𝐿 �2 𝐼𝑖(𝜔)𝑅
𝑖=1
 (3.9) 
ここで，𝑇𝑅  は測線総堆積量の実測値に対する計算値の比，𝑀 は比較に用いた区間数，
𝑇𝑠𝑠𝑠
𝐶𝑎𝐶  は測線単位幅総堆積量の計算値，𝑇𝑠𝑠𝑠𝑂𝑂𝑠 は測線総堆積量の実測値，𝑇𝑅𝑅𝑆 は区間
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平均層厚の RMS (m)，𝑇𝑖𝐶𝑎𝐶，𝑇𝑖𝑂𝑂𝑠 は区間 𝑖 における単位幅堆積量のそれぞれ計算値と実
測値 (m2)，𝐿 は区間幅（5 m）である． 
 比較を行う区間は，津波堆積物の層厚分布および粒径分布を基に決定した．小谷鳥にお
いては，詳細な粒径分布が得られていないが，堆積物が 274～424 mの範囲に分布していた
ため，海岸線から 270～425 m（区間 55～85）の 31区間を比較した．荒浜では，土砂移動
モデルで想定した粒径と同じ粒径の土砂が 1500～2300 mに分布し，2300～4030 mには分布
しなかったため，1500～4030 m（区間 301～806の 506区間を比較した．小高では，詳細な
粒径分布が得られていないが，堆積物が海岸線から 235～2765 m の範囲に分布していたた
め，この範囲（区間 48～553）の 506区間を比較した． 
 津波堆積物の層厚分布の再現精度は，𝑇𝑅 および 𝑇𝑅𝑅𝑆 により評価する．𝑇𝑅 は 1 により
近いほど測線単位幅総堆積量の計算値が実測値に近いことを表すため，比較検討する複数
の津波波源モデルのうち，最も𝑇𝑅 が 1 に近いモデルを最適津波波源モデルとする．一方，
𝑇𝑅𝑅𝑆 は 0に近いほど計算された堆積層厚分布における層厚の増減の傾向が実測値に近いこ
とを表すため，𝑇𝑅𝑅𝑆 を用いて  𝑇𝑅 による最適津波波源モデルの評価が妥当であるかを検証
する． 
 
 
3.3.5 比較検討する津波波源断層モデル 
  
津波波源モデルには，第 2 章で提案した円錐型断層モデルを用いた．津波波源モデルの
比較では，単一断層の検討と断層 2個の組み合わせの検討を行った．単一断層の検討では，
断層位置 2 か所においてそれぞれ断層規模 4 通りの 8 ケースの計算を行った．断層 2 個を
組み合わせた検討では，単一断層の結果を参考に 6ケースの計算を行った． 
津波波源モデルの位置は津波堆積物が発見された地域の沖合に想定することを基準とし
た．小谷鳥沖の断層位置を位置 A，荒浜沖の断層位置を位置 Bと呼ぶ（図 3.8b，3.8c）．断
層規模を津波地震とプレート間地震それぞれで 4 通り想定した（表 3.2）．断層規模によっ
てすべり分布が異なる（図 3.8d，3.8e）．東北地方太平洋沖地震ではプレート境界断層面が
海溝軸付近の浅部まで滑ったと考えられるため（Fujiwara et al., 2011；Ito et al., 2011），円錐
型断層モデル上端の深さはすべて 1 kmとした．東北地方太平洋沖地震を再現した Mw 9.0
とMw 8.3の断層それぞれの断層面半径と最大すべり量を基準として，応力降下量をSato and 
Hirasawa (1973) の式（式 2.1）から算出した．第 2章と同様に，𝑣 = 2.0 km/sとした．津波
地震では断層面を固定し，応力降下量のみ変更した．プレート間地震では，Mw 8.7～Mw 9.0
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の断層はMw 9.0の断層と同じ応力降下量を用いて断層面半径を小さくした．Mw 9.0の断層
の西端は日本海溝沿いの逆断層型の地震の発生限界 (Igarashi et al., 2001) に到達している
ため，Mw 9.1の断層面半径はMw 9.0と同じとし，応力降下量を 1.5倍した． 
 東北地方太平洋沖地震の沖合津波波形の再現において，Mw 9.0の断層が位置 Bで破壊を
開始し，その 2分後にMw 8.3の断層が位置 Aから 25 km南の位置で破壊を開始したと想定
した（図 3.8a）．岩手南部沖の GPS波浪計（図 3.8b，IwtS）では，Mw 9.0とMw 8.3の断層
で発生した津波が重なり合って最大波の波高が増幅した．一方，宮城中部沖や福島県沖の
GPS波浪計（図 3.8b，MygC，Fksm）の最大波に波の重なり合いは見られなかった．そのた
め，断層 2 個を組み合わせた検討は小谷鳥でのみ計算を行った．このとき，東北地方太平
洋沖地震と同様に，荒浜沖の断層破壊開始から 2 分後に小谷鳥沖の断層破壊が開始するこ
とを想定した． 
 
 
3.3.6 津波浸水分布の評価方法 
  
第 2章の津波波源モデルは，沖合の津波波形を精度良く再現可能であることを示したが，
陸上の津波浸水高分布の再現精度は検証していない．そこで，本研究の対象地域における
津波浸水高分布を検証した．浸水高分布の評価は相田（1977）の幾何平均および幾何標準
偏差を用いた． 
𝐾𝑖 = 𝑂𝑜𝑜𝑖 𝐶𝑎𝑐𝑖⁄  (3.10) 
𝑐𝑜𝐿𝐾 = 1 𝑛⁄ �𝑐𝑜𝐿𝐾𝑖𝑛
𝑖=1
 (3.11) 
𝑐𝑜𝐿𝑙 = �1 𝑛⁄ �(𝑐𝑜𝐿𝐾𝑖)2 − (𝑐𝑜𝐿𝐾)2𝑛
𝑖=1
�
1 2⁄
 (3.12) 
ここで，𝐾𝑖 は痕跡点𝑖における計算値に対する実測値の比，𝑂𝑜𝑜𝑖 は痕跡点𝑖における痕跡高 
(m)，𝐶𝑎𝑐𝑖 は痕跡点𝑖における浸水高の計算値 (m)，𝐾 は幾何平均，𝑙 は幾何標準偏差であ
る．𝑛 は 𝐾 の計算に用いられた痕跡点数であり，𝐶𝑎𝑐𝑖 = 0 のときは 𝐾𝑖 が無限大に発散す
るため，𝐾 の計算から取り除いた．既往研究においては，0.95 < 𝐾 < 1.05 かつ 𝑙 < 1.45 と
なる断層モデルで妥当性が高いと判断される（土木学会，2016）．浸水高分布の評価対象で
ある 𝐾 は計算値に対する実測値の比の平均値を算出するが，本研究では実測値に対する計
算値の比の平均値を評価するため，𝐾 の逆数 1/𝐾 を用いる．ただし，𝑛 = 0 の場合（浸水
した痕跡点がない場合）は 1/𝐾 = 0  とした（表 3.3）． 
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3.4 結果 
 
3.4.1 津波の発生と伝播 
 
地表変位分布とそれに伴う初期水位分布の特徴は，断層タイプと断層パラメータによっ
て異なる．例えば，Mw 8.3の津波地震は断層幅が狭いため，Mw 9.0の地震と比べて津波の
初期波長も小さくなる（図 3.9a，3.9d）． 
津波伝播初期では（図 3.9b，3.9e），波源からの距離に振幅が反比例する球面波の性質に
より波高が低下した（図 3.10a）．また，断層の短軸方向からの角度によって伝播後の波高が
低下した（図 3.9c，3.9f）．例えば，Mw 9.0の地震が位置 Bで発生した場合，宮城中部沖（MygC）
の GPS波浪計（図 3.8b）の最大水位上昇は 5.59 mであったが，岩手南部沖（IwtS）と福島
県沖（Fksm）ではそれぞれ 2.97 mと 1.59 mであった（図 3.9b）．Mw 8.3の津波地震が位置
Aで発生した場合，IwtS，MygC，Fksmでの最大水位上昇量はそれぞれ 2.59，0.86，0.04 m
であった（図 3.9b）． 
 
 
3.4.2 断層すべり量に応じた沿岸津波高と沿岸での地盤沈下 
 
各地域における Pt. S（図 3.3a～c）での津波波形を沿岸津波波形とする（図 3.11）．位置 A
で発生した津波は，小谷鳥の沿岸において最大水位上昇量が 6.6～17.2 mであった．小谷鳥
では，計算を行った 180分間に 15回以上の押し波が確認されたのに対し，荒浜および小高
では押し波は 3回程度であった（図 3.11）． 
沿岸津波波形の最大水位を沿岸津波高とする．いずれのケースも第一波の最大水位が最
も大きく（図 3.11），沿岸津波高は断層規模に応じて大きくなった（図 3.12）． 
表 3.3に示すように，小谷鳥の沿岸では位置 Aの津波地震による地盤沈下はなかった．一
方，荒浜と小高の沿岸では，位置 Bの地震によりMw 8.8以上の断層規模で地盤沈下が発生
し，Mw 8.8のときは荒浜，小高でそれぞれ 8 cm，Mw 9.0のときはそれぞれ 44 cm，30 cm，
Mw 9.1のときは 66 cm，45 cmであった．いずれのケースでも小高より荒浜での地盤沈下が
大きくなった．断層が荒浜の沖合に位置し，短軸方向の地盤沈下が大きいことが図 3.9d か
らわかる． 
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3.4.3 断層すべり量に応じた浸水高分布 
  
各地域において，断層の最大すべり量（𝑆𝑠𝑎𝐵）が大きいほど 1/𝐾 は大きくなった（図
3.12，3.13）．小谷鳥では，検討した断層で最も規模が小さい 𝑆𝑠𝑎𝐵 = 18.1 mのとき，1/𝐾 = 
0すなわち浸水した痕跡点がなかった（表 3.3）．これは，痕跡点の標高が 7.7～9.2 mと高か
ったためである．荒浜および小高では検討したすべての断層規模でそれぞれ少なくとも 82
点および 4点以上が浸水した（表 3.3）．1/𝐾 と 𝑆𝑠𝑎𝐵 の関係は 3.1.2節で述べた通り，およ
そ比例関係にあり，1/𝐾 と 𝑆𝑠𝑎𝐵 の関係を最小二乗法によって線形近似した直線の方程式
は小谷鳥，荒浜および小高においてそれぞれ  1/𝐾 = 0.021 𝑆𝑠𝑎𝐵  − 0.240， 1/𝐾 =0.042 𝑆𝑠𝑎𝐵  − 0.129 および 1/𝐾 = 0.019 𝑆𝑠𝑎𝐵  + 0.169 であった． 
小谷鳥ではMw 8.4（𝑆𝑠𝑎𝐵 = 54.3 m，1/𝐾 = 1.00）の断層の 1/𝐾 が最も 1に近く，浸水
高分布の再現性が高かった（表 3.3a）．荒浜および小高ではそれぞれMw 8.8（𝑆𝑠𝑎𝐵 = 35.8 m，1/𝐾 = 1.06）およびMw 9.0（𝑆𝑠𝑎𝐵 = 43.0 m，1/𝐾 = 1.06）の断層が最も再現性が高かった
（表 3.3b，3.3c）． 
 
 
3.4.4 断層すべり量におじた堆積層厚分布 
 
各地域において断層すべり量が大きいほど比較区間の測線単位幅総堆積量（𝑇𝑠𝑠𝑠）および
測線総堆積量の実測値に対する計算値の比（𝑇𝑅）が大きくなった（図 3.13）．𝑇𝑅 と 𝑆𝑠𝑎𝐵 の
関係も 1/𝐾 と 𝑆𝑠𝑎𝐵 の関係と同様におよそ比例関係にあり，𝑇𝑅 と 𝑆𝑠𝑎𝐵 の関係を最小二
乗法によって線形近似した直線の方程式は小谷鳥，荒浜および小高においてそれぞれ 
𝑇𝑅 = 0.098 𝑆𝑠𝑎𝐵  − 1.805，𝑇𝑅 = 0.443 𝑆𝑠𝑎𝐵  − 13.91 および 𝑇𝑅 = 0.023 𝑆𝑠𝑎𝐵  − 0.453 であ
った． 
小谷鳥では，Mw 8.3（𝑆𝑠𝑎𝐵 = 36.2 m，𝑇𝑅 = 1.12）の断層の 𝑇𝑅 が最も 1に近く，測線単
位幅総堆積量の再現性が高かった（図 3.7，表 3.3a）．ただし，Mw 8.3の 区間平均層厚の差
の平均（𝑇𝑅𝑅𝑆）は 0.14 mであり（表 3.3），堆積層厚分布は海岸線から 270～320 mで 15 cm
程度過小，320～360 mおよび 380～410 mで 20 cm程度過大評価となっている（図 3.7）．一
方，浸水高分布の再現性が最も高かったMw 8.4の堆積層厚分布は，𝑇𝑅𝑠𝑠 = 0.55 であり，
全体的に実測値より 40～60 cm程度大きい（図 3.7）． 
荒浜および小高では，それぞれMw 8.8（𝑆𝑠𝑎𝐵 = 35.8 m，𝑇𝑅 = 1.15）およびMw 9.1（𝑆𝑠𝑎𝐵 = 
64.5 m，𝑇𝑅 = 1.02）の断層の 𝑇𝑅 が最も 1に近かった（表 3.3b，3.3c）．荒浜では，Mw 8.8
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の断層の 𝑇𝑅𝑠𝑠 は 0.03 mであり，全体の傾向を良く再現している（図 3.7）．Mw 8.8とMw 
9.1の中間の規模であるMw 9.0の断層の 𝑇𝑅 は 4.00であり，1500～2000 mで 20 cm程度過
大であるが（図 3.7），実測値との差の平均値は 8 cmであった（𝑇𝑅𝑠𝑠 = 0.08 m）．一方，小
高では，Mw 9.1の断層の 𝑇𝑅𝑠𝑠 は 0.08 mであり，Mw 9.0およびMw 8.8（𝑇𝑅𝑠𝑠 = 0.06）よ
り区間平均層厚の差が平均的に 2 cm大きい． 
 
 
3.5 議論 
 
3.5.1 荒浜における津波波源モデルの浸水高分布および津波堆積物層厚分布
の再現精度 
 
 1/𝐾 と 𝑆𝑠𝑎𝐵 の関係を最小二乗法によって線形近似した直線の方程式から（3.4.3 節），
荒浜および小高で 1/𝐾 が1になるのに最適な断層すべり量はそれぞれ34.5 mおよび43.7 m
である．荒浜と小高では痕跡点数がそれぞれ 102点と 14点であり，荒浜の痕跡点数が多い
ため，両地域の痕跡点を足し合わせて 1/𝐾 で評価すると，荒浜での計算結果が大きく影響
する．痕跡点数の違いに関係なく両地域の浸水高を平均的に再現するすべり量を推定する
ため，それぞれの地域で得られた最適断層すべり量の平均値を算出すると，𝑆𝑠𝑎𝐵 = 39.1 m
である．すなわち，今回検討した波源モデルではMw 8.8の断層（𝑆𝑠𝑎𝐵 = 35.8 m）が最適で
あり，さらに最大すべり量を 3.3 m大きくすることで，荒浜と小高の浸水高分布を平均的に
良く再現すると推定される． 
沖合津波波形とモーメントレート関数を精度良く再現した東北地方太平洋沖地震の津波
波源モデルを構成するMw 9.0の地震（位置 B）は，荒浜において1/𝐾 = 1.51と過大であっ
た．その理由として，（1）すべり量が過大である，（2）東北地方太平洋沖地震の津波最大
波到達時の潮位低下を考慮していない，（3）海岸堤防の影響を考慮していないことの 3 つ
が考えられる．まず，図 3.10bに示すように，Mw 9.0の断層モデルは沖合の GPS波浪計に
おいて最大水位上昇量が実際の 4.78 mより 0.56 m過大であった．次に，荒浜への津波最大
波到達時の潮位は約-0.42 mであった（今村ほか，2011）．最後に，本研究で用いた地形デー
タでは，標高 5.2 mの海岸堤防（宮城県）の標高が完全に再現されておらず，5.2 mより低
い標高であった．しかし，東北地方太平洋沖地震津波直後，海岸堤防が残存していたこと
が確認されている（Sugawara et al., 2014）．そのため，（1）断層すべり量を 0.85倍したケー
ス，（2）-0.42 mの低潮位を仮定したケース，（3）標高 5.2 mの海岸堤防を再現し，海岸堤
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防においては侵食しないことを仮定したケース，および（4）（1）～（3）すべてを考慮し
たケースの数値計算を行った．その結果，（1）～（3）のケースでは，すべてを考慮しない
ケースから 1/𝐾 が 0.09～0.23 程度低下した（表 3.5a）．浸水高分布への影響が最も大きか
ったのは断層すべり量で，次いで潮位，海岸堤防であった．すべてを考慮したケースでは 1/𝐾 = 1.10 となり，すべてを考慮しないケース（1/𝐾 = 1.51）より浸水高の再現精度が向
上した． 
 浸水高分布の再現精度が向上したことに伴い，津波堆積物の層厚分布の再現精度も向上
した．Mw 9.0の地震（位置 B）において，（1）～（3）すべてを考慮しないケースでは 𝑇𝑅 = 
4.00 であったが，すべてを考慮したケースでは 𝑇𝑅 = 1.46 であった（表 3.5）．浸水高分布
と同様に，津波堆積物の層厚分布の計算結果への影響の大きさは，大きい方から順に，断
層すべり量，潮位，海岸堤防であった．歴史・先史時代の津波波源推定においては，断層
すべり量以外の要因による計算結果の感度を検討し，影響の度合いを把握したうえですべ
り量の推定を行うことが重要である． 
 
 
3.5.2 小高における津波波源モデルの津波堆積物層厚分布の再現精度 
 
小高において，沖合津波波形とモーメントレート関数を精度良く再現した東北地方太平
洋沖地震の津波波源モデルを構成するMw 9.0の地震（位置 B）は，海岸線から 270～765 m
における堆積層厚の計算値が最大 16 cm 過小評価であり，測線単位幅総堆積量が過小評価
（𝑇𝑅 = 0.57）であった（図 3.7，表 3.3c）．この範囲においては，海岸線に平行な方向への
層厚分布の局所性が顕著であり（図 3.15），計算層厚を算出する測線の座標が比較の結果に
影響したと考えられる．図 3.15における測線 Z1は，海岸線から測線 Zの屈折点に向かって
直線的に座標を設定していたが，堆積量が大きい領域（図 3.15 中の白破線）よりも 100 m
程度北側に設定されていた．そのため，津波堆積物の調査地点に沿うように測線 Z2を設定
したところ，測線単位幅総堆積量の再現精度が向上した（𝑇𝑅 = 0.78）．しかし，測線 Z2も
堆積量が大きい領域とは一致していないため，過小評価である．このような過小評価の可
能性を低減するために，歴史・先史時代の津波波源推定においては，土砂移動計算の結果
を参考に，局所性が大きいところでは海岸線に直行する測線に加えて，測線周辺での層厚
分布を調査するための海岸線に平行する測線での調査を行うなどの工夫が必要である．ま
た，地中レーダーを津波堆積物の層厚分布の面的把握に活用する研究が行われており
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(Gouramanis et al., 2015; Premasiri et al, 2015; Takeda et al., in press)，堆積層厚の面的な比較の
可能性が期待される． 
 
 
3.5.3 小谷鳥における津波波源モデルの津波堆積物層厚分布の再現精度 
 
小谷鳥において，Mw 8.8のプレート間地震とMw 8.3の津波地震を組み合わせたケースで
は，痕跡高分布が精度良く再現されたが（1/𝐾 = 0.93），津波堆積物の層厚分布は過大（𝑇𝑅 = 
1.49）であった（表 3.4）．Mw 8.3の津波地震単一のモデルでは，痕跡高は過小だが（1/𝐾 = 
0.71），堆積物は精度良く再現された（𝑇𝑅 = 1.12）（表 3.3a）．これらのモデルの違いは，第
一波以降の後続波による堆積過程であると考えられる．Mw 8.8のプレート間地震とMw 8.3
の津波地震を組み合わせたケースでは第一波以降の後続波による堆積過程が顕著である
（図 3.17）．後続波の再現精度と堆積過程について議論が必要だが，検証に足るデータがな
いのが現状である．今後，小谷鳥のようなリアス式海岸地形における後続波の再現精度の
検証および津波堆積物の堆積過程の解明が重要である． 
 
 
3.5.4 津波堆積物の層厚分布を再現する最適津波波源モデルの推定 
 
𝑇𝑅 と 𝑆𝑠𝑎𝐵 の関係は比例関係にあることから，𝑇𝑅 = 1 となる 𝑆𝑠𝑎𝐵 の推定が可能であ
る．まず，荒浜および小高の津波堆積物の層厚分布を再現する位置 B の最適な津波波源モ
デルを推定する．位置 Aで発生した津波は，荒浜および小高への到達が位置 Bで発生した
津波の最大波より遅いため（図 3.11），位置 Bで発生した津波の最大波への影響が小さいと
みなせる． 𝑇𝑅 と 𝑆𝑠𝑎𝐵 の関係を最小二乗法によって線形近似した直線の方程式から（3.3.4
節），荒浜および小高で 𝑇𝑅 が 1 になるのに最適な断層すべり量はそれぞれ 33.7 m および
63.2 mであり，平均値は 48.5 mである．ここでも，荒浜と小高で津波堆積物のデータ数に
差があるため（それぞれ 168 点と 27 点），それぞれの地域で得られた最適断層すべり量の
平均値を算出した．つまり，今回検討した波源モデルではMw 9.0の断層（𝑆𝑠𝑎𝐵 = 43.0 m）
が最適に最も近く，さらに最大すべり量を 5.5 m大きくすることで，荒浜と小高の堆積層厚
分布を平均的に良く再現すると推定される．沖合津波波形を精度良く再現した津波波源モ
デルと比較すると，位置 Aの断層の最大すべり量の推定値は 12.8%過大評価であるが，Mw 
9.0の断層の断層面を固定し，すべり量を 48.5 mとした場合，モーメントマグニチュードは
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依然として 9.0であり（Mw 9.01），断層規模は精度良く推定している． 
 次に，小谷鳥の津波堆積物の層厚分布を再現する最適な津波波源モデルを推定する．単
一断層の検討では，𝑇𝑅 が 1になるのに最適な位置 Aの断層すべり量は 28.6 mである．す
なわち，今回検討した波源モデルではMw 8.3の断層（𝑆𝑠𝑎𝐵 = 36.2 m）が最適に最も近く，
さらに最大すべり量を 7.6 m 小さくすることで小谷鳥の堆積層厚分布を良く再現すると推
定される．一方，2個の断層を想定した検討では，単一断層の検討結果を参考に，6ケース
の計算を行った（表 3.4）．遠方断層（位置 B）には荒浜および小高での堆積層厚を良く再現
したMw 8.8とMw 9.0を想定した．地点 Sにおいて，沖合断層（位置 A）と遠方断層（位
置 B）で発生した津波第一波押し波の到達が重なることから，本研究で検討した断層の組み
合わせにおいては，波の重なり合いにより沿岸津波高が減少することはないとして，単一
断層の検討で過大評価であったMw 8.5の断層は検討から除外した．その結果，Mw 9.0と
Mw 8.1の断層の組み合わせの 𝑇𝑅 が最も 1に近かった（表 3.4）．このときの 𝑇𝑅𝑠𝑠 は 0.16 m
とMw 8.3の断層との組み合わせ（𝑇𝑅𝑠𝑠 = 0.24）より堆積層厚分布の再現精度が高かった（表
3.4）． 
最適津波波源モデルの断層最大すべり量の推定結果から地震モーメントおよびモーメン
トマグニチュードを算出する．Mw 9.0とMw 8.3の断層面を固定し，すべり量をそれぞれ
48.5 mおよび 26.1 mとした場合，地震モーメントは 4.3 × 1022 Nmでありモーメントマグニ
チュードは 9.0である．沖合津波波形を精度良く再現した津波波源モデルの地震モーメント
は 4.0 × 1022 Nm（Mw 9.0）であるため，津波堆積物の層厚分布から東北地方太平洋沖地震
の地震モーメントを 7.5%の誤差で推定可能である．東北地方太平洋沖地震において，遠地
地震波と強震動のインバージョンで推定された地震モーメントはそれぞれ 4.3 × 1022 Nmと
3.4 × 1022 Nmであり（いずれもMw 9.0） (Yoshida et al., 2011)，沖合および沿岸津波波形の
インバージョンで推定された地震モーメントは 4.2 × 1022 Nm（Mw 9.0）であるため (Satake 
et al., 2013)，地震モーメントに差が見られるものの東北地方太平洋沖地震のモーメントマグ
ニチュードを精度良く推定可能である． 
 
 
3.5.5 歴史・先史時代への適用における土砂移動計算の感度分析 
 
歴史・先史時代の津波波源推定へ本研究の手法を適用するためには，地質学的調査に基
づき，浜提列と後背湿地の地形を推定する必要がある（菅原ほか，2010）．このとき，土砂
移動モデルにおいては，土砂供給源の幅および潮位の設定により測線単位幅総堆積量の計
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算結果が変化する．これらは，津波波源推定での推定精度の誤差における不確定要素とし
て評価する必要がある．本研究では，土砂移動計算の結果の信頼性を確保するため，以下
の検討を行い，それぞれの影響の幅を把握した． 
まず，陸上土砂供給源の幅（陸海の境界線からの距離）による測線単位幅総堆積量の変
化を調べ，円錐型断層モデルの円錐頂点のすべり量の推定誤差を検討した．海域はすべて
土砂供給源と仮定し，陸上土砂供給源の幅を変えて土砂移動計算を行った．津波波源モデ
ルには，東北地方太平洋沖地震の沖合津波波形とモーメントレート関数を再現したモデル
を用いた．検証の結果，小谷鳥および小高では，陸上土砂供給源の幅が実際から+/-50 m異
なる場合に対して，測線単位幅総堆積量が+5/-34%変化した（図 3.18，表 3.7a）．荒浜では，
陸上土砂供給源の幅が実際から+/-100 m 異なる場合に対して，測線単位幅総堆積量が
+1/-23%変化した（図 3.18，表 3.7a）．荒浜において，陸上土砂供給源の幅が 1000 mを超え
ると測線単位幅総堆積量が急激に増加した．これは，砂丘背後の低地まで土砂供給源とな
ったためである．小谷鳥および小高では，特に陸上土砂供給源の幅を過小に想定すると，
測線単位幅総堆積量（および，その計算値の実測値に対する比）が過小評価となり，津波
波源推定の結果が過大評価となる．しかし，推定されるモーメントマグニチュードの誤差
幅は 0～0.85%であり，本研究の対象である巨大津波に関しては，概ね無視できる程度であ
る． 
次に，沖合に想定した円錐型断層モデルの円錐頂点のすべり量（𝑆𝑠𝑎𝐵），沿岸津波高（𝐻𝐶）お
よび測線単位幅総堆積量の実測値に対する計算値の比（𝑇𝑅）の関係式から，潮位+/-1 mに対
するすべり量の推定誤差を簡易的に検討した．潮位 0 mの時，𝑇𝑅が𝐻𝐶に比例することから，
測線単位幅総堆積量の計算値が実測値を再現する（𝑇𝑅  = 1 となる） 𝐻𝐶が推定される（図
3.18a）．潮位+1 mの時，必要となる𝐻𝐶は潮位 0 mの時の推定値より -1 m，あるいは，潮
位-1 mに対し，必要となる𝐻𝐶は+1 mとなるとする．𝐻𝐶が円錐頂点のすべり量（𝑆𝑠𝑎𝐵）に比
例する回帰式から（図 3.18b），小谷鳥，荒浜，小高ではそれぞれ𝐻𝐶  を 1 m増減させるため
に， 𝑆𝑠𝑎𝐵は 5.2，10.4，7.2 m増減する必要があることが分かる．すなわち，小谷鳥，荒浜，
小高ではそれぞれ潮位+/-1 m に対して，沖合に想定した円錐型断層モデルの𝑆𝑠𝑎𝐵の推定誤
差は+/-5.2， +/-10.4， +/-7.2 m である．推定されるモーメントマグニチュードの誤差幅は
0.34～1.20%であり（表 3.7b），本研究の対象である巨大津波に関しては，概ね無視できる程
度である 
以上より，今後さらに土砂供給源や地形，潮位による誤差を評価する必要があるが，上
記検証結果から，本研究の対象である巨大津波に関しては，概ね信頼できる手法であると
判断できる． 
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3.5.6 歴史・先史時代への適用における提言 
 
今後の歴史・先史時代の津波波源推定に関する研究への提言として，本研究での検討結
果に基づき，津波堆積物調査方法での考慮点および津波堆積物の層厚以外の情報の活用方
法についての考慮点を述べる． 
まず，土砂移動モデルでは，対象とする津波堆積物の粒径を設定する必要があるため，
津波波源推定へ活用されることを目的とした津波堆積物調査では，粒径分布を詳細に記録
する必要がある．また，小高での事例のように，断層すべり分布の過大評価の発生を防ぐ
ため，津波堆積物調査の測線周辺の堆積物の局所性をあらかじめ土砂移動計算により確認
し，測線周辺の掘削調査を行うことや，地中レーダーを活用して平面的な堆積層厚の調査
を行うなどの工夫が重要である． 
調査対象地域としては，荒浜のように断層すべり量に対して測線単位幅総堆積量の変化
率が大きい地域では，津波波源の断層すべり量の推定において強い制約条件となるため，
重点的に調査する価値があると言える．荒浜の特徴として，小谷鳥と小高に比べて陸上土
砂供給源の幅が広いことが挙げられ，このような特徴を持つ地域では断層すべり量に対し
て測線単位幅総堆積量の変化率が大きくなると考えられる．一方，歴史・先史時代の巨大
津波研究においては，調査に適した地域が制限される．そのため，地形条件に関係なく津
波堆積物を活用する必要がある．しかし，小谷鳥のようなリアス式海岸地形における津波
堆積物の層厚分布に関する研究が少ないのが現状であり，このような地形における津波堆
積物の形成過程の解明が重要である．  
次に，本研究では，歴史・先史時代の巨大津波研究において最も得られることが多い津
波堆積物の層厚情報に注目して津波波源推定を行ったが，それ以外の情報が得られた場合，
あらゆる情報を効果的に活用することが重要である．そのため，津波堆積物の層厚情報以
外の情報とそれらを入力情報とした場合の考慮点，評価のポイント，信頼性における注意
点を表 3.8にまとめた． 
 
 
3.6 本章の結論 
 
本章では，2011 年東北地方太平洋沖地震津波の事例において，広域に分布する津波堆積
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物の層厚を活用し，堆積層厚を再現する最適津波波源モデルを推定した．まず，津波堆積
物の層厚分布の新たな評価指標として，測線を一定間隔で区間分けしたときの区間平均層
厚の計算値と実測値の差の二乗平均平方根を層厚分布の再現精度評価に導入した．次に，
津波堆積物の沖合に想定した円錐型断層モデルの断層すべり量と津波堆積物の調査測線上
の単位幅総堆積層量の計算値との関係を調べた．その結果，測線単位幅総堆積量の計算値
が断層最大すべり量に比例することがわかった．この関係を最小二乗法によって近似し，
計算総堆積量が実測値を再現する断層最大すべり量を推定した結果，宮城県沖のプレート
間地震の最大すべり量が 48.5 mで，岩手県沖の津波地震の最大すべりが 26.1 mであると推
定された．2011 年東北地方太平洋沖地震津波の沖合津波波形を円錐型断層モデルによって
精度良く再現した津波波源モデルと比較すると，宮城県沖の最大すべり量を 12.8%過大評価
し，岩手県沖の最大すべり量を 27.9 %過小評価であったが，推定された断層規模はMw 9.0
であり，津波波源モデルの規模を津波堆積物の層厚情報のみから推定可能であることが示
された． 
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表 3.1 (a) 本研究の数値計算において使用した諸パラメータの値．(b) 研究対象地域におい
て得られている痕跡高と津波堆積物のデータ数および測線総堆積量の算出における区間幅
と区間数． 
(a) 
Parameters 
Locations 
Koyadori Arahama Odaka 
Sand source width (m) 150 700 150 
𝑔 (mm) 0.394 0.267 0.267 
𝑎 2.6 4.0 4.0 
𝑜 1.6×10-5 4.4×10-5 4.4×10-5 
𝜏𝑐𝑟 0.017 0.016 0.016 
𝑤0 (m/s) 0.050 0.034 0.034 
𝜆 0.40 
𝜀 5.0 
𝑜 1.65 
𝜌𝑠 (kg/ m
3) 2.65 
𝜌𝑤 (kg/ m
3) 1.00 
𝑒𝑠 0.025 
Roughness coefficient 
(m1/3s) 
Water area 0.025 
Sand source 0.025 
Others 0.020 
  
(b) 
Parameters 
Locations 
Koyadori Arahama Odaka 
Number of tsunami inundation data 2 102 14 
Number of tsunami deposits data 31 168 27 
Total number of sections 85 806 553 
Number of sections that were compared 31 506 506 
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表 3.2 本研究で検討した津波波源断層モデルの諸パラメータ． 
 
 
表 3.3 単一断層を想定した検討における沿岸津波高，浸水高分布および津波堆積物層厚分
布の計算結果． 
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表 3.4 断層 2個を想定した検討における小谷鳥での沿岸津波高，浸水高分布および津波堆
積層厚分布の計算結果． 
 
 
表 3.5 荒浜において，海岸堤防，低潮位，断層すべり量の補正による浸水高分布および津
波堆積物層厚分布への影響を評価した計算結果． 
 
 
表 3.6 数値計算結果の出力測線の座標による津波堆積物層厚分布への影響を評価した計算
結果． 
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表 3.7 (a) 土砂供給源の幅による断層最大すべり量およびモーメントマグニチュードの推
定結果への影響を評価した結果．小谷鳥および小高では，土砂供給源の幅 50 mの変化，荒
浜では幅 100 mの変化に対する影響を調べた．(b) 潮位による断層最大すべり量およびモー
メントマグニチュードの推定結果への影響を評価した結果．潮位+/-1 mの変化に対する影響
を調べた． 
(a) 
 
(b) 
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表 3.8 歴史・先史時代の巨大津波研究において，本研究で提案する円錐型断層モデルを用
いた津波波源推定を適用するときに，様々な情報を入力情報とした場合の考慮点，評価の
ポイント，信頼性における注意点． 
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図 3.1 津波痕跡高を活用した試行錯誤法（相田，1977）の概念図．相田（1977）の図に加
筆した． 
 
図 3.2 津波痕跡高または験潮記録を活用した非線形津波インバージョン（安中ほか，1999）
の概念図．安中ほか（1999）の図に加筆した．  
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 (a)                           
 
The length of horizontal and vertical scales is 200 m 
(b)                   (c) 
 
The length of horizontal and vertical scales is 1000 m 
 
図 3.3 本研究で対象とする地域．(a) 岩手県山田町小谷鳥．(b) 宮城県仙台市荒浜．(c) 福
島県南相馬市小高．最大津波浸水線は第 2 章の円錐型断層モデルによる浸水計算によって
実測値を精度良く再現したモデルに基づく．  
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図 3.4 本研究で対象とする地域における，東北地方太平洋沖地震の津波堆積物の層厚分布
および周辺の標高．太い橙線は本研究で定義した津波堆積物の土砂供給源の範囲を示す． 
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 (a)                        (b)                        (c) 
 
 
図 3.5 本研究で対象とする地域における土砂供給源の領域の設定．(a) 岩手県山田町小谷
鳥．(b) 宮城県仙台市荒浜．(c) 福島県南相馬市小高． 
 
 
図 3.6 実測値の線形補間および区間単位幅堆積量のイメージ． 
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図 3.7 堆積物層厚分布の実測値，線形補間の結果および土砂移動計算の結果の例． 
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 (a)                        (b)                        (c) 
 
(d) 
 
(e) 
 
図 3.8 本研究で検討した津波波源断層モデル．(a) 久松ほか（2017）による東北地方太平
洋沖地震の津波波源モデルの断層位置およびすべり分布．実線は 7.2 m間隔の等値線，点線
は 18.1 m間隔の等値線である．(b) 小谷鳥沖の津波地震の位置，GPS波浪計および図 5aに
おける水位分布を出力した測線の位置．(c) 荒浜沖のプレート間地震の位置．(d) 津波地震
のすべり分布．(e) プレート間地震のすべり分布．  
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  (a)                        (b)            (c) 
 
(d)                        (e)            (f) 
 
 
図 3.9 (a) 津波地震および (d) プレート間地震の断層破壊終了時の水位分布．(b) 津波地震
および (e) プレート間地震の断層破壊開始から600秒後の水位分布．(c) 津波地震および (f) 
プレート間地震の津波伝播計算終了時（3時間後）の最大水位分布． 
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 (a)                                          (b) 
 
図 3.10 (a) 図 3.3bの測線上における地形および水位分布．(b) 図 3.3b の GPS 波浪計にお
ける津波波形． 
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 (a) 
 
            (b) 
 
図 3.11 (a) 津波地震および (b) プレート間地震による各地域の沿岸津波波形．出力地点は
図 3.3における Pt. Sである．  
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図 3.12 津波浸水・遡上計算の結果の例． 
  
- 81 - 
 
 
図 3.13 単一断層の検討における沖合断層の最大すべり量と沿岸津波高，浸水高分布の 1/𝐾，測線単位幅総堆積量（𝑇𝑠𝑠𝑠）および測線単位幅総堆積量の実測値に対する計算値の比
（𝑇𝑅）の関係． 
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図 3.14 断層 2個の検討における断層最大すべり量（𝑆𝑠𝑎𝐵）と沿岸津波高（𝐻𝐶），浸水高分
布の 1/𝐾，測線単位幅総堆積量（𝑇𝑠𝑠𝑠）および測線単位幅総堆積量の実測値に対する計算
値の比（𝑇𝑅）の関係． 
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図 3.15 小高における土砂移動モデルによる津波堆積層厚分布の計算の結果．  
 
(a)                                 (b) 
 
図 3.16 小谷鳥における土砂移動モデルによる津波堆積層厚分布の計算の結果．(a) Mw 8.8
（プレート間地震） + Mw 8.3（津波地震）のケース．(b) Mw 8.3（津波地震）のみのケース． 
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図 3.17 小谷鳥の測線CT上の各地点における津波遡上モデルおよび土砂移動モデルによる
土砂堆積量，水深平均流速および水深の時間変化． 
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図 3.18 土砂供給源の幅による測線単位幅総堆積量の変化の検討における，土砂供給源の
幅に対する測線単位幅総堆積量（𝑇𝑠𝑠𝑠）の関係．  
 
(a) 
 
(b) 
 
図 3.19 潮位による津波波源モデルの推定精度への影響評価における，(a) 沿岸津波高（𝐻𝐶）
に対する測線単位幅総堆積量の計算値と実測値の比（𝑇𝑅）の関係，および (b) 断層最大す
べり量（𝑆𝑠𝑎𝐵）に対する沿岸津波高（𝐻𝐶）の関係．   
- 86 - 
 
4 結論 
 
4.1 本研究における新しい知見 
 
 本論文における各章の結論をまとめる． 
 第 1章は序論であり，三陸沿岸周辺における 2011年東北地方太平洋沖地震および 869年
三陸貞観地震の研究動向から，現状の課題を整理し，本研究の目的を示した． 
 第 2 章では，円錐型断層モデルを導入することで，2011 年東北地方太平洋沖地震のよう
に，断層規模が大きく断層すべり分布が不均一であっても，少ない断層パラメータ数で沖
合の津波波形を精度良く再現可能であることを示した．また，円錐型断層モデルは，断層
破壊領域を多数の矩形断層に分割し，津波波形のインバージョンによって推定された断層
モデルよりも，遠地地震波や強振動のインバージョンによって推定された断層モデルのモ
ーメントレート関数と調和的であった．多数矩形断層モデルは最大モーメントが小さく，
破壊継続時間が長かった．この原因は，円錐型断層モデルの破壊成長過程が自己相似的で
あり，沖合津波波形の長周期を幅広い断層面で再現したのに対し，多数の矩形断層は各断
層の破壊開始遅れ時間の自由度が高く，沖合津波波形の長周期うち，早い時間の波形を陸
に遠い断層で再現し，遅い時間の波形を陸から近い断層で再現したためであることが分か
った． 
 第 3 章では，2011 年東北地方太平洋沖地震津波の事例において，広域に分布する津波堆
積物の層厚を活用し，堆積層厚を再現する最適津波波源モデルを推定した．まず，津波堆
積物の層厚分布の新たな評価指標として，測線を一定間隔で区間分けしたときの区間平均
層厚の計算値と実測値の差の二乗平均平方根を層厚分布の再現精度評価に導入した．次に，
津波堆積物の沖合に想定した円錐型断層モデルの断層すべり量と津波堆積物の調査測線上
の単位幅総堆積層量の計算値との関係を調べた．その結果，測線単位幅総堆積量の計算値
が断層最大すべり量に比例することがわかった．この関係を最小二乗法によって近似し，
計算総堆積量が実測値を再現する断層最大すべり量を推定した結果，宮城県沖のプレート
間地震の最大すべり量が 48.5 mで，岩手県沖の津波地震の最大すべりが 26.1 mであると推
定された．2011 年東北地方太平洋沖地震津波の沖合津波波形を円錐型断層モデルによって
精度良く再現した津波波源モデルと比較すると，宮城県沖の最大すべり量を 12.8%過大評価
し，岩手県沖の最大すべり量を 27.9 %過小評価であったが，推定された断層規模はMw 9.0
であり，津波波源モデルの規模を推定可能であることが示された． 
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4.2 今後の展望 
 
 歴史時代や先史時代の津波波源推定には，近年では観測されていない規模の巨大津波が
過去に発生していたことを発見することや，数百年から数千年程度の低頻度で発生する巨
大津波の実態解明に資する情報を提供することが期待されている．本研究では，豊富な情
報が得られている 2011年東北地方太平洋沖地震の事例から，津波堆積物を活用して津波波
源を推定する手法の可能性と精度を検証した．しかし，実際に歴史時代や先史時代の津波
波源を推定する際には，現代の事例とは異なる点を考慮する必要がある．まず，当時の地
形の復元を行う必要がある．また，津波堆積物の層厚の経年変化を考慮することが求めら
れる．このように，過去の巨大津波の実態解明のためには，地質学的な研究の知見を活用
することが必須である． 
 将来の津波ハザード評価においては，不確定要素を考慮した確率論的な手法が用いられ
る．このとき，過去の地震の実態に関する情報は，地震発生領域，断層すべり分布および
地震発生間隔のロジックツリーに組み込まれる．ロジックツリーにおいては，大連動の可
能性も含まれるため，既往最大を上回る規模の津波も想定することが可能である．しかし，
実際に過去に発生した可能性があるかどうかで，巨大津波への市民の関心は大きく異なる
と考える．津波堆積物の研究によって断層の大連動の可能性を示すためには，広域の津波
堆積物が一回のイベントで形成されたことを示す必要があり，津波堆積物の年代測定の高
精度化に関する研究が行われている．しかし，現状では，数十年から数百年の幅を持った
年代の推定に留まっている．そのため，津波の痕跡である津波堆積物の研究に加えて，断
層の破壊過程に関する地震学や測地学などの知見も活用することが必須である． 
 巨大津波は発生頻度が低いため，実態解明には限られたデータを最大限に活用しなけれ
ばならない．そのためには，分野を超えた研究者による情報交換や共同研究が有効である
ことは明らかである．本研究では，津波工学を中心として，地質学や地震学の知見を融合
させた．今後，巨大津波の実態解明に向けて行われている様々な研究を融合させる一例と
して円錐型断層モデルの有効性が認識されることを期待する． 
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